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Zusammenfassung
CO
2
und Ozon bestimmen haupts

ahlih den Strahlungshaushalt der mittleren Atmo-
sph

are. Ozon ist als Hauptabsorber der solaren UV-Strahlung f

ur die Aufheizung der
mittleren Atmosph

are, insbesondere der Stratosph

are verantwortlih und bestimmt da-
mit wesentlih die Temperaturverteilung und die mittlere Zirkulation. Es tr

agt aber auh
zum IR-Strahlungsaustaush bei, der f

ur die Abk

uhlung verantwortlih ist und in der
gesamten mittleren Atmosph

are von CO
2
dominiert wird.
In der vorliegenden Arbeit werden mit einem dreidimensionalen numerishen Modell f

ur
den H

ohenbereih von 0 bis 140 km mit vollst

andiger Dynamik und Strahlung in einer
Reihe von Modellsimulationen die Auswirkungen des CO
2
-Anstiegs und O
3
-Abbaus auf
die mittlere Atmosph

are untersuht. Zum einen werden Simulationen mit starken

Ande-
rungen der Konzentrationen durhgef

uhrt, wie das 2  CO
2
-, das 1=2  O
3
- Szenario und
beides gekoppelt, um die wesentlihen Eekte im Langzeittrend herauszustellen. Zum an-
deren werden realistishe

Anderungen f

ur den dekadishen Bereih angenommen um den
Trend f

ur den Zeitraum von 10-30 Jahren zu untersuhen.
Die Arbeit f

uhrt damit eine Reihe fr

uherer Untersuhungen zum CO
2
-Anstieg und O
3
-
Abbau fort und untersuht erstmals neben den einzelnen Eekten die Auswirkungen der
kombinierten

Anderungen f

ur die mittlere Atmosph

are bis in die untere Thermosph

are.
Hierzu wurde in Zusammenarbeit mit der Universit

at St-Petersburg ein "state of the
art" CO
2
-Parametrisierungsshema nah Fomihev et al. (1998) in das Zirkulationsmo-
dell implementiert (Ogibalov, 1999; Lange et al., 2000a,b), das die exakte Berehnung
der Abk

uhlungsraten f

ur variable CO
2
-Konzentrationen im gesamten LTE-Bereih (lo-
kales thermishes Gleihgewiht) erm

ogliht. Auh wurde eine aus Realdaten abgeleitete
Ozonklimatologie bis in den Mesopausenbereih in das Modell eingebunden (Fortuin und
Langematz, 1994, erweitert).
Mit den einzelnen und gekoppelten Untersuhungen zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau
lassen sih die einzelnen Anteile an den gemeinsamen Auswirkungen ableiten. Es zeigt
sih im 2  CO
2
+ 1=2  O
3
-Szenario eine sehr starke Abk

uhlung der Stratosph

are und
Mesosph

are um bis zu 50K in der Stratopause mit einem dominierenden Eekt durh
die Halbierung von Ozon. In der unteren Thermosph

are wird bei Halbierung des Ozons,
aufgrund einer Abshw

ahung der durh brehende Gezeiten induzierten dynamishen
Abk

uhlung, eine Erw

armung beobahtet. Im gekoppelten Experiment

uberwiegt jedoh
die Abk

uhlung durh die Verdopplung von CO
2
. In einer Modellsimulation mit realisti-
sher Breitenabh

angigkeit, aber starker

Uberh

ohung des Ozonabbaus um 50% an den
Polen und 5% in den Tropen, wird in der Sommerhemisph

are in den hohen Breiten ei-
ne Umkehr des meridionalen Temperaturgradienten bewirkt, der zu einer weitgehenden
Zerst

orung des stratosph

arishen/mesosph

arishen Ostwindjets in dem Bereih f

uhrt. Da-
durh vershwindet die Windumkehr in der Mesopause.
Auh die halbt

agigen solaren Gezeiten des Zonalwindes und der Temperatur zeigen eine
hohe Sensitivit

at gegen

uber den CO
2
- und O
3
-

Anderungen. Sowohl die Abk

uhlung der
Atmosph

are als auh die Abnahme von Ozon, das die Hauptanregungsquelle darstellt,
f

uhrt zu einer starken D

ampfung. Der Ozonabbau wirkt mit einer Abnahme von bis zu 75%
im Bereih des Maximums im 1=2O
3
-Experiment etwa zwei- bis dreimal so stark, da beide
Eekte gleihzeitig zum tragen kommen. Rehnungen nah der klassishen Gezeitentheorie
f
ur den st

arksten Mode der halbt

agigen Gezeiten best

atigen die Modellergebnisse.
Zur Ableitung des dekadishe Trends wird ein Modellszenario mit 10% CO
2
-Erh

ohung
und eines mit 10% CO
2
-Erh

ohung und zus

atzlihem O
3
-Abbau um maximal 10% an den
Polen durhgef

uhrt. Dies entspriht in etwa den

Anderungen der Konstituenten in den
letzten dreiig Jahren. Im kombinierten Modellauf zeigt sih in der Stratopause eine Ver-
st

arkung der CO
2
-bedingten Abk

uhlung von  0:7K=dek auf bis zu  2K=dek in den
mittleren Breiten. Die Breitenabh

angigkeit der Ozonabnahme f

uhrt insgesamt zu einer
erh

ohten Breitenabh

angkeit des dekadishen Trends. In der oberen Mesosph

are kehrt sih
durh den Ozonabbau n

ordlih der mittleren Breiten der Temperaturtrend um und es
wird eine Erw

armung beobahtet.
Die Modellexperimente zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau zeigen insgesamt eine hohe Sen-
sitivit

at der mittleren Atmosph

are mit teilweise wesentlih st

arkeren Signalen als in der
Troposph

are. Da einerseits die kleinskaligen St

orungen in den Bereihen geringer sind
und auf der anderen Seite die Signale aufgrund der abnehmenden Dihte mit der H

ohe
exponentiell zunehmen, bietet die mittlere Atmosph

are eine hervorragende M

oglihkeit

Anderungen zu detektieren, die sih in der unteren Atmosph

are nur shwah zeigen.
Da in den Modellergebnisse Zonalmittel behandelt werden, zum Vergleih mit Messungen
aber deren regionaler Charakter zu ber

uksihtigen ist, wird in einem weiteren Modellex-
periment die zonale Variabilit

at der mittleren Atmosph

are durh stratosph

arishe St

orun-
gen untersuht. In Radarwindmessungen im Mesopausenbereih an vershiedenen Orten
entlang des Breiteng

urtels zwishen 52 und 56
Æ
N werden l

angenabh

angige Variationen
beobahtet, die z.B. im Winter beim halbt

agigen Gezeitenwind 8 bis 25m=s betragen
(Bremer et al., 1997; Jaobi et al., 1999). Es wird der Einu des winterlihen strato-
sph

arishen Polarwirbels simuliert, indem im Modell die station

aren Wellenst

orungen der
zonalen Wellenzahl 1 und 2 angeregt werden und die Amplitude und Phase des 30 hPa
Geopotentials von mehrj

ahrigen Messungen bei Januarbedingungen approximiert werden.
Der Modellversuh zeigt, da die St

orungen der zonalen Symmetrie des Windfeldes in der
Gr

oenordnung der Beobahtungen liegen, dar

uberhinaus werden aber auh quantitative

Ubereinstimmungen in der zonalen Phase beobahtet.
Dieses Experiment hebt somit exemplarish die Kopplung zwishen den vershiedenen
Stokwerken in der Atmosph

are der Tropo-, Strato- und Mesosph

are hervor und zeigt
einmal mehr, da ein umfassendes Verst

andnis der atmosph

arishen Prozesse nur im gan-
zen m

oglih ist. Insbesondere im Hinblik auf die Detektierbarkeit von Signalen, die in der
"unteren Atmosph

are" angeregt werden besitzt die mittlere Atmosph

are groes Potential,
das noh weitgehend ungenutzt ist.
Die numerishe Simulation der Prozesse ist bislang die einzige M

oglihkeit Langzeittrends
oder Wellenausbreitung global zu untersuhen. Neben den

ortlih und zeitlih gebundenen
Messungen durh Ballon-, Raketen-, Lidar-, Radar- und Meteorradarsondierungen, sowie
in zunehmendem Mae auh satellitengest

utzen Verfahren zur Bestimmung der Wind-
und Temperaturparameter in der mittleren Atmosph

are, wird sie auh in Zukunft ein
elementares Instrument zum Verst

andnis der atmosph

arishen Prozesse in der mittle-
ren Atmosph

are sein, das gerade durh zunehmende Datenverf

ugbarkeit einer st

arkeren

Uberpr

ufbarkeit unterworfen ist und eine st

andige Anpassung und Weiterentwiklung er-
fordert.
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Kapitel 1
Einleitung
1.1 Die mittlere Atmosph

are
Die mittlere Atmosph

are (MA) beginnt oberhalb der Tropopause bei a. 16 km und reiht
bis in die untere Thermosph

are bei a. 120 km. Sie l

at sih grob in drei Shihten unter-
teilen, die durh das harakteristishe Temperaturprol gekennzeihnet sind (Abb. 1.1a).
Oberhalb der Tropopause beginnt in 10  16 km H

ohe die Stratosph

are, die durh einen
positiven Temperaturgradienten aufgrund der Aufheizung der Ozonshiht durh Absorp-
tion der solaren UV-Strahlung in gekennzeihnet ist. Sie reiht bis a. 50 km H

ohe wo die
Stratopause liegt in der Temperaturen von 260  280K herrshen. Der Luftdruk betr

agt
dort etwa 0:5   1 hPa; dies entspriht weniger als einem Tausendstel des Luftdruks am
Boden.
Dar

uber shliet sih die Mesosph

are an, in der die Temperatur mit zunehmender H

ohe
abnimmt. Sie reiht bis zur Mesopause in a. 95 km H

ohe, wo das Temperaturminimum
von 140 200K erreiht wird. Die tiefsten Temperaturen werden bei Sommerbedingungen
in der Polgegend erreiht und sind auf das gror

aumige Aufsteigen von Luftmassen in den
hohen Breiten und deren adiabatishe Abk

uhlung zur

ukzuf

uhren. Dies wird zus

atzlih
durh die dynamishe Abk

uhlung aus dem Brehen kleinskaliger Shwerewellen verst

arkt,
die vorwiegend in der Troposph

are angeregt werden. In einzelnen Messungen wurden shon
Temperaturen von 120K beobahtet (L

ubken, 2000a). In der Wintermesopause herrshen
h

ohere Temperaturen, dort sinken die Luftmassen ab. Der Luftdruk liegt in der H

ohe bei
a. 10
 3
hPa, nur einem millionsten Teil von des Bodendruks.
In der dar

uberliegenden Thermosph

are steigt die Temperatur durh Reibung des Neutral-
gases mit der in zunehmendem Mae ionisierten Atmosph

are sowie durh Absorptionen
von molekularem Sauersto im UV-Bereih stark an. Dabei werden Temperaturen von
700  1000K in 150 km H

ohe erreiht.
Die MA ist weiterhin gekennzeihnet durh ein harakteristishes Prol der zonal gemit-
telten Zonalgeshwindigkeit, das im wesentlihen durh das Vertikal- und Meridionalprol
der Temperatur

uber die thermishe Windgleihung balaniert wird (Abb. 1.1b).
Die dominierenden Windsysteme sind in beiden Hemisph

aren zu den Solstitien (Som-
mer/Winter) einander entgegengesetzt und kehren sih mit dem Jahresgang nahezu sym-
metrish zum

Aquator um. Oberhalb der troposph

arishen Westwinde liegt der strato-
sph

arishe/mesosph

arishe Ostwindjet in der Sommerhemisph

are bis in a. 90 km H

ohe,
mit Maximalgeshwindigkeit von 50  60m=s in den mittleren Breiten oberhalb der Stra-
3
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Abbildung 1.1: Klimatologishe Mittel von Temperatur (a) und Zonalwind (b) nah der
Standardatmosph

are CIRA 1986 im Juni (Fleming et al., 1990).
topause. In der Winterhemisph

are, bis a. 100 km H

ohe, liegt der Westwindjet, der etwa
die doppelte Maximalgeshwindigkeit erreiht. Dar

uber kehrt sih der Wind um, und es
herrshen Westwinde in der Sommerhemisph

are und Ostwinde in der Winterhemisph

are
bis in a. 120 km H

ohe.
Die Windumkehr ist eine Folge der sih in die mittlere Atmosph

are ausbreitenden klein-
skaligen Shwerewellen, die in der Troposph

are angeregt werden. Die Wellen mit Pha-
sengeshwindigkeiten in Rihtung der Mesosph

arenjets werden an den kritishen Linien,
an denen die Phasengeshwindigkeit der Welle dem Zonalwind entspriht (u=) heraus-
geltert und nur die Wellen mit entgegengerihteten Phasengeshwindigkeiten erreihen
die obere Mesosph

are, wo sie aufgrund der abnehmenden Dihte mit der H

ohe so ho-
he Amplituden erreihen, da sie konvektiv instabil werden und brehen und somit den
entgegengerihteten Impuls auf den Grundstrom ablagern (Lindzen, 1981).
Die mittlere Atmosph

are hat f

ur die Betrahtung der Atmosph

are erst im Laufe der letz-
ten Jahrzehnte durh die Auswirkungen auf die Troposph

are an Bedeutung gewonnen.
Beispiele hierf

ur sind der Abbau der stratosph

arishen Ozonshiht mit der dramatishen
Ersheinung des Ozonlohs, das im Fr

uhjahr auf der S

udhemisph

are auftritt und der
sih daraus ergebenden erh

ohten UV-Strahlung am Boden, sowie die winterlihen Strato-
sph

arenerw

armungen in der Nordhemisph

are und dem bei sogenannten "major warmings"
eintretenden vollst

andigen Zusammenbrehen des Polarwirbels (z.B. Labitzke 1977). Auh
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die quasi zweij

ahrige Oszillation (QBO), die durh abwehselnde Ost- und Westwinde in
der

aquatorialen Stratosph

are mit einer Periodendauer von a. 26 Monaten gekennzeih-
net ist, hat Auswirkungen auf die Zirkulation in der Troposph

are.
Die Mesosph

are und untere Thermosph

are hat, was aufgrund der geringen Dihte oen-
sihtlih ist, nur geringen Einu auf die Troposph

are. Jedoh werden Signale, die in der
Troposph

are oder Stratosph

are angeregt werden durh die abnehmende Dihte mit der
H

ohe exponentiell verst

arkt und sind dort z.B. in Messungen der Winde im Mesopau-
senbereih besser zu detektieren als in tieferen Shihten. Der H

ohenbereih 60  120 km
bietet durh Beobahtung der regelm

aigen Wind- und Temperaturvariationen, wie z.B.
der halbt

agigen Gezeitenamplitude, die M

oglihkeit als Monitor f

ur

Anderungen in der
darunterliegenden Atmosph

are zu fungieren.
Neben den solaren Gezeiten und dem mittleren Zustand sind f

ur die aktuelle Forshung
im Bereih der Mesosph

are vershiedene andere Wellentypen von Interesse, die die Zir-
kulation und die Klimatologie in dieser Region harakterisieren. Eine wesentlihe Gruppe
sind die oben erw

ahnten kleinskaligen Shwerewellen, die Impuls und Energie in die obere
Mesosph

are transportieren und dort dissipieren, aber auh planetare Wellen wie die quasi
16-Tage-Welle, die vornehmlih in den Wintermonaten beobahtet wird und die 2-Tage-
Welle, die besonders stark in den Sommermonaten auftritt. An den Eigenshwingungen
der Atmosph

are lassen sih die Entstehungsmehanismen, sowie das Ausbreitungsverhal-
ten und Wehselwirkungen der Wellen untereinander untersuhen um auh Erkenntnisse

uber die Kopplung der vershiedenen Atmosph

arenshihten zu gewinnen.
1.2 CO
2
-Anstieg
Seit Anfang des 19. Jahrhunderts, mit dem Beginn der Industrialisierung, hat sih die
CO
2
-Konzentration in der Atmosph

are durh den steigenden Verbrauh fossiler Brenn-
stoe drastish erh

oht (Abb. 1.2). Durh die Bedeutung f

ur den Treibhauseekts in der
Troposph

are hat dies in den letzten 30 Jahren zu verst

arkten Anstrengungen auf dem
Gebiet der Klimaforshung gef

uhrt. Nah ersten Modellrehnungen zu Auswirkungen des
anthropogen bedingten CO
2
-Anstiegs in den siebziger Jahren, die zu dramatishen

Ande-
rungen der mittleren Temperatur auf bis zu 6K=100 Jahre bei einem gleihbleibenden
Anstieg der CO
2
-Emissionen f

uhrten sind seither mehrere Generationen von komplexen
Klimamodellen auf immer leistungsf

ahigeren Computern betrieben worden, die nah dem
derzeitigen Stand der Forshung in den mittleren Breiten der Nordhemisph

are von einer
zu erwartenden Temperaturerh

ohung von 1:4   5:8K in den n

ahsten 100 Jahren bei
einem gleihbleibenden Anstieg der Emissionen ausgehen (IPCC, 2001). Im Gegensatz
dazu f

uhrt die CO
2
-Erh

ohung in der mittleren Atmosph

are durh die erh

ohte Abk

uhlung
im Infrarot zu einer Temperaturerniedrigung, was durh Modellrehnungen wie z.B. von
Rind et al. (1990) und Berger und Dameris (1993) gezeigt wurde und durh Langzeit-
beobahtungen best

atigt wird (Labitzke und van Loon, 1994; Kokin und Lysenko, 1994;
Pawson et al., 1998; Taubenheim, 1998; Kekhut et al., 1999). Da die Meridionalzirkula-
tion in der mittleren Atmosph

are wesentlih durh die Nettostrahlungsbilanz angetrieben
wird und der Horizontalwind durh das vorhandene Temperaturprol balaniert wird,
spielt CO
2
niht nur f

ur das Klima in der Troposph

are eine wesentlihe Rolle, sondern
5
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Abbildung 1.2: CO
2
-Konzentration in den letzten 1000 Jahren abgeleitet aus Analysen
von Eisbohrkernen und den Messungen von Mauna Loa, Hawai. Aus IPCC, 1994.
auh f

ur die Zirkulation in dieser Region. Die Bedeutung der Mesosph

are und unteren
Thermosph

are f

ur zuk

unftige Untersuhungen im Bereih der Klimaforshung liegt in der
m

oglihen Indikatorfunktion f

ur Trends begr

undet, da dort dynamishe Signale, aufgrund
des exponentiellen Anwahsens mit der H

ohe, besonders stark hervortreten. Untersuhun-
gen der strahlungsbedingten Abk

uhlung der MA durh CO
2
wurden bereits vor mehr als
30 Jahren durhgef

uhrt (Kuhn und London 1969, Fels und Shwarzkopf 1981). Numerishe
Modellstudien mit dreidimensionalen Modellen mit vollst

andiger Dynamik und Strahlung
bis in den H

ohenbereih oberhalb von 100 km existieren jedoh nur wenige. Aufgrund
des hohen Rehenaufwandes bei der Berehnung der Abk

uhlungsraten werden sie h

aug
durh einen Newtonshen Abk

uhlungsansatz approximiert (Jakobs, 1986; Forbes und Gro-
ves, 1987; Miyahara und Wu, 1989).
Die bisherigen Arbeiten zur CO
2
-Erh

ohung in der MA behandelten h

aug den Fall einer
Verdopplung des Mishungsverh

altnisses (Rind et al., 1990; Berger und Dameris, 1993).
Berger und Dameris gaben dar

uberhinaus die Temperatur

anderung f

ur Erh

ohungen des
CO
2
-Mishungsverh

altnissen von 330 bis 660 ppmV in 25% Shritten f

ur 2.5 Grad s

udli-
he Breite an und leiteten den Temperaturtrend f

ur eine Erh

ohung um 10 ppmV=Dekade
f

ur vershiedene Breiten aus einem Modellauf mit 10% CO
2
-Zunahme bei Nordwinterbe-
dingungen ab. Sie erhalten eine Abk

uhlung der Stratopausenregion um 0:6K=dek und in
der unteren Thermosph

are bei 105 km eine Abk

uhlung um a. 2K=dek.
Im 2  CO
2
-Szenario erhalten sie in weiten Teilen

ahnlihe Ergebnisse wie Rind et al.
(1990). Oberhalb der Troposph

are nimmt die Abk

uhlung zu, mit Maximalwerten in der
Stratopause. Dar

uber, in der Mesosph

are, wird die Abk

uhlung wieder shw

aher. Die ma-
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ximale Abk

uhlung in der Stratopause ist mit 15K in den Breiten s

udlih von 50
Æ
N bei
Nordwinterbedingungen 2   5K st

arker als bei Rind et al. (1990). Die Ergebnisse von
Rind et al. (1990) zeigen im allgemeinen eine h

ohere Breitenabh

angigkeit; polw

arts von
50
Æ
in der Winterhemisph

are nimmt die Abk

uhlung im 2  CO
2
-Szenario ab und die po-
lare Stratopause erw

armt sih. Dies folgt aus einer ge

anderten Residualzirkulation durh
eine erh

ohte Wellenaktivit

at, die aufgrund der Abnahme der statishen Stabilit

at in der
Stratosph

are eintritt. Oberhalb von 90 km endet das Modellgebiet von Rind et al. (1990).
Berger und Dameris erhalten dort in der unteren Thermosph

are wieder eine verst

arkte
Abk

uhlung bis auf Maximalwerte von 40K, die oberhalb von 110 km wieder abnimmt.
In den Experimenten von Berger und Dameris werden keine dynamishen Eekte durh
Shwerewellen und planetare Wellen ber

uksihtigt, so da die Ergebnisse in erster Linie
f

ur eine ungest

orte Atmosph

are gelten. Ihre Arbeit gilt jedoh als eine der ersten Publi-
kationen in der die Folgen des CO
2
-Anstieg f

ur die MA in einem dynamishen Modell bis
150 km H

ohe diskutiert werden.
In der vorliegenden Modellstudie werden die Folgen des CO
2
-Anstiegs f

ur die Dynamik der
mittleren Atmosph

are mit einem modernen Strahlungsmodul nah Fomihev et al. (1998)
untersuht, das im Gegensatz zu den Parametrisierungen in fr

uheren Modellstudien eine
exakte Berehnung der Abk

uhlungsraten im Bereih des lokalen thermishen Gleihge-
wihts (LTE) bei CO
2
-Variationen zwishen 180 und 720 ppmV erm

ogliht. Berger und
Dameris (1993) verwenden f

ur den H

ohenbereih 0 80 km ein Bandenparametrisierungs-
shema, das nur f

ur Standardkonzentration mit exakten "line by line" Rehnungen vergli-
hen werden konnte. Im NLTE-Bereih wird gegen

uber deren Untersuhung eine h

ohere
Rate f

ur die Stodeaktivierung durh molekularen Sauersto von 3  10
 12
m
3
=s ver-
wendet, die aus aktuellen Labormessungen und Satellitenbeobahtungen abgeleitet wurde
(Shved et al., 1998). Der Rekursionsalgorithmus zur Berehnung der Abk

uhlungsraten bei
variablen CO
2
-Konzentrationen in dem H

ohenbereih wurde beibehalten.
1.3 O
3
-Abbau
Der Abbau stratosph

arishen Ozons hat insbesondere durh das sogenannte "Ozonloh"

uber der Antarktis auh in der

oentlihen Diskussion in den letzten Jahrzehnten an Be-
deutung gewonnen. Da die Ozonshiht wirksam die f

ur nahezu alle Organismen sh

adi-
gende solare UV Strahlung vom Erdboden abshirmt, kommt ihr eine bedeutende Rolle
f

ur die Erhaltung der Biosph

are zu. Durh den anthropogenen Eintrag von Fluorhlor-
kohlenwasserstoen (FCKW's) in die Atmosph

are wird das stratosph

arishe Ozon zerst

ort
und damit die sh

utzende Wirkung der Ozonshiht vermindert (IPCC, 2001; Labitzke,
1999). Neben dem Ozonloh, das gegen Ende des Winters auf der S

udhalbkugel in der
Antarktis auftritt und sih aufgrund der besonderen dynamishen Bedingungen durh den
stabilen und abgeshlossenen kalten Polarwirbel bildet, wird seit den siebziger Jahren eine
Abnahme des stratosph

arishen Ozons in allen Breiten beobahtet (WMO, 1992; IPCC,
1994). Die Abnahme ist am geringsten in den Tropen und maximal in den hohen Brei-
ten (Bojkov, 1995). In den mittleren Breiten betr

agt der R

ukgang des Gesamtozons a.
3%/Dekade, was aus Messungen von TOMS (Totale Ozone Measurement Spetrometer),
der Mereihe von Arosa (Shweiz) und Hohenpeienberg (Abb. 1.3) bekannt ist und mit
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Abbildung 1.3: Trend des Ozons am Hohenpeienberg seit 1967 (aus Steinbreht u. Claude
1999).
den globalenWerten

ubereinstimmt (Labitzke, 1999). In den letzten Jahren wird durh die
kontinuierlih abnehmenden Temperaturen in der Stratosph

are aufgrund des anthropogen
bedingten CO
2
-Anstiegs zunehmend auh in der Arktis ein selbstverst

arkender katalyti-
sher stratosph

arisher Ozonabbau in den Fr

uhjahrmonaten beobahtet, der imM

arz 2000
mit 20-25% Abnahme im Fl

ahenmittel (und auh

uber Nordeuropa), gegen

uber den Jah-
ren vor 1976, Rekordwerte erreihte (Abb. 1.4). Maximalwerte von 30-35% traten in der
kanadishen Arktis Ende M

arz auf. Der Gesamtozonabbau liegt zwar niedriger als in den
fr

uheren Jahren mit starkem Ozonverlust (1993, 1995, 1996 und 1997), dies wird jedoh
auf die st

arkere Ausdehnung des Polarwirbels in mittlere Breiten in diesen Jahren zur

uk-
gef

uhrt (Bojkov et al. 2000). Die anthropogene Ozonzerst

orung im Fr

uhjahr in der Arktis
ist damit bereits in der Gr

oenordnung des Ozonabbaus in der Antarktis vor zwanzig
Jahren.
Durh das Montreal-Abkommen von 1987 und einer Reihe von darauf aufbauenden ver-
sh

arften internationalen Abkommen (London 1990, Kopenhagen 1992, Wien 1995) wurde
zwar die Emission der die Ozonshiht sh

adigenden Stoe begrenzt, durh die Langzeit-
wirkung ist jedoh mit einer weiteren Abnahme stratosph

arishen Ozons bis ins Jahr 2060
zu rehnen. Erst dann f

allt, bei Einhaltung der vereinbarten Rihtlinien, die vorhandene
Chlorkonzentration im Bereih der Stratosph

are unter die kritishe Grenze zur Entwik-
lung des Ozonabbaus (Labitzke, 1999). Eine weitere Gefahrenquelle f

ur die zuk

unftige
Entwiklung des stratosph

arishen Ozonabbaus stellt allerdings die derzeit noh zuneh-
mende Konzentration an bromierten Substanzen dar, die ein a. 50 mal h

oheres Ozon-
zerst

orungspotential gegen

uber den Chlorspezies haben (Engel und Shmidt, 1999).
In Langzeitbeobahtungen der Winde im Mesopausenbereih der mittleren Breiten der
Nordhemisph

are wurde in den letzten 30 Jahren insbesondere im Sommer eine starke Ab-
nahme der halbt

agigen Gezeitenamplitude beobahtet (Jaobi, 2000; Bremer et al., 1997).
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Abbildung 1.4: Prozentuale Ozonverluste

uber der n

ordlihen Hemisph

are Anfang M

arz
2000 im Vergleih mit Mittelwerten von vor 1976 (aus Bojkov et al. 2000).
Da Ozon einerseits als Hauptabsorber der UV-Strahlung in der Stratosph

are wesentlih
f

ur den Antrieb verantwortlih ist und andererseits eine entsheidende Bedeutung f

ur die
Temperaturverteilung in der mittleren Atmosph

are hat, die wiederum die Ausbreitungs-
bedingungen der halbt

agigen Gezeiten mitbestimmt, stellt sih auh die Frage wie stark
der anthropogen bedingte Ozonabbau Einu auf die Langzeitentwiklung der Dynamik
in dieser Region hat.
Da Ozon eine hohe r

aumlihe und zeitlihe Variabilit

at im Bereih t

agliher bis j

ahrli-
her Zeitskalen zeigt, ist eine verl

alihe langfristige Prognose der zuk

unftigen Verteilung
bislang niht m

oglih. Die Vielzahl der beteiligten hemishen Prozesse sowie die Trans-
portprozesse f

ur die vershiedenen hemishen Konstituenten und die Abh

angigkeit von
den thermishen Bedingungen erfordert komplexe numerishe Modellrehnungen, die das
System trotz erhebliher Weiterentwiklungen in den letzten Jahrzehnten nur bedingt
voraussagen k

onnen.
Die Folgen des Ozonlohs f

ur die Zirkulation der Troposph

are und mittleren Atmosph

are
bis a. 80 km wurde mit einer Vielzahl von Modellen untersuht (Fels et al. 1980, Kiehl
et al., 1988; Cariolle et al., 1990). Untersuhungen

uber die Auswirkungen der Gesamt-
abnahme stratosph

arishen Ozons auf die obere Mesosph

are und untere Thermosph

are
existieren jedoh nur wenige.
Fels et al. (1980) behandelten den globalen Ozonr

ukgang am Beispiel der Halbierung
mit einem globalen Zirkulationsmodell (GCM) bis 80 km H

ohe. Dort wurde die Aus-
wirkung auf den Strahlungsantrieb der Zirkulation und die zonal gemittelte Temperatur
untersuht. Sie fanden einen R

ukgang der Temperatur in der unteren Stratosph

are um
10   12K und um bis zu 25K in der tropishen Stratopause. Dar

uber folgt wieder eine
Abnahme der Abk

uhlung bis auf 12K in 80 km. Dameris et al. (1991) n

aherten in ihrem
9
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Modellexperiment die globale Ozonabnahme durh ein extrem groes Ozonloh an. Ross
und Waltersheid (1991) untersuhten den Einu einer realistishen breitenabh

angigen
Ozonabnahme f

ur den Zeitraum 1960-1990 auf die Bodendrukamplitude und die Zonal-
windmoden der solaren Gezeiten mit einem Modell nah der klassishen Gezeitentheorie
bis 60 km H

ohe bei Winterbedingungen. Sie berehneten eine Abnahme der st

arksten
symmetrishen halbt

agigen Gezeitenmoden des Zonalwindes zu den Meridionalindizes 2
und 4 um 5.4% und 11.3% und eine Abnahme der starken ganzt

agigen Gezeitenmoden
mit Meridionalindex 1 und -2 um 1.1% und 4%. Daraus resultiert ein R

ukgang des Im-
pulsusses durh Dissipation in der unteren Thermosph

are bei den halbt

agigen Gezeiten
um 10% und bei den ganzt

agigen um 3%.
In der vorliegenden Arbeit werden die Auswirkungen der Ozonabnahme auf die Tempe-
ratur und Zirkulation der mittleren Atmosph

are und unteren Thermosph

are untersuht.
Dabei werden einerseits extreme

Anderungen auf die halbe Konzentration und eine brei-
tenabh

angige Reduktion um 50% an den Polen und 5% am

Aquator angenommen und
andererseits "realistishe" O
3
-Abnahmen f

ur den dekadishen Zeitraum behandelt.
1.4 Zonale Windvariationen im Mesopausenbereih
In numerishen Untersuhungen werden Trends und Wellenausbreitung in der mittle-
ren Atmosph

are h

aug durh die zonal gemittelten Felder beshrieben. Langzeitbeobah-
tungen des Windfeldes in der Mesopausenregion entlang eines shmalen Breiteng

urtels
zwishen 52
Æ
N und 56
Æ
N zeigen neben zeitlih und

ortlih periodishen Shwankungen
durh Gezeiten und planetare Wellen auh systematishe l

angenabh

angige Variationen
des mittleren Zonalwindes und der Amplitudenverteilung der halbt

agigen Gezeiten (Bre-
mer et al., 1997; Jaobi et al., 1999). Als Ursahe daf

ur kommen in erster Linie orogra-
sh bedingte Ein

usse in Frage, die einerseits zu einer ausgepr

agten Abweihung des
winterlihen Polarwirbels von der Radialsymmetrie um den Pol f

uhren, aber auh zu ei-
ner L

angenabh

angigkeit der Shwerewellenaktivit

at. Auh Untershiede in der Land-Meer
Verteilung beeinussen die Shwerewellenaktivit

at. Weiterhin k

onnen direkte Variationen
des solaren Antriebs f

ur die halbt

agige Gezeitenamplitude durh l

angenabh

angige Ozon-
variationen von Bedeutung sein.
Bei den Langzeitmessungen der halbt

agigen solaren Gezeiten in 92 km H

ohe an 6 ver-
shiedenen Stationen von Jaobi et al. (1999) (Abb. 1.5, Tab. 1.1) wird im Winter eine
Mestation Koordinaten
Saskatoon 52
Æ
N , 107
Æ
W
SheÆeld 53
Æ
N , 4
Æ
W
Juliusruh 55
Æ
N , 13
Æ
E
Collm 52
Æ
N , 15
Æ
E
Obninsk 55
Æ
N , 37
Æ
E
Kazan 56
Æ
N , 49
Æ
E
Tabelle 1.1: Koordinaten der Mestationen im Breitenbereih 52  56
Æ
N .
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Abbildung 1.5: Prole der Langzeitmittel der halbt

agigen Gezeitenamplitude (links) und
Phase (rehts) f

ur Januar an den vershiedenen Mestationen in Tab. 1.1 zwishen 52
Æ
N
und 56
Æ
N (nah Jaobi et al., 1999).
besonders starke Variation der Amplitude zwishen a. 8 und 25m=s und der Phase um
a. 2 Stunden beobahtet. Die Dierenz der Amplitude wird mit zunehmendem Abstand
zwishen den Stationen gr

oer, was f

ur eine Wehselwirkung der solaren Gezeiten mit einer
groskaligen nihtwandernden Wellenst

orung spriht. Lediglih die am weitesten entfernte
Station (Kazan) weiht davon ab. Auh zeigen Vergleihe zwishen Collm und Saskatoon
eine Korrelation der Dierenzen der halbt

agigen Gezeitenamplitude des Zonalwindes an
beiden Stationen mit der Tiefe des winterlihen Polarwirbels (Jaobi, 2000). Damit liegt
die Vermutung nahe, da die beobahteten l

angenabh

angigen Variationen im wesentlihen
auf den Einu der station

aren Wellen, verbunden mit dem winterlihen Polarwirbel in
der Stratosph

are, zur

ukzuf

uhren sind, was in dem Modellexperiment in Kapitel 7 unter-
suht wird.
Die Arbeit ist folgendermaen gegliedert: Im 2. Kapitel werden die Grundlagen zur Strah-
lung und Dynamik des verwendeten Modells behandelt und insbesondere das verwendete
CO
2
-Parametrisierungsshema ausf

uhrlih vorgestellt. Weiterhin wird eine umfassende
Darstellung der klassishen Gezeitentheorie gegeben, die zur Interpretation der Modeller-
gebnisse verwendet wird. In Kapitel 3 wird der Kontrollauf f

ur die Modellsimulationen
vorgestellt, sowie die diabatishe Zirkulation und der Einu der Gezeiten auf die Mo-
dellzirkulation untersuht. Im 4. Kapitel wird der CO
2
-Anstieg zun

ahst am Beispiel des
2  CO
2
-Szenarios behandelt sowie der Einu einer "realistishen"

Anderung von 10%
f

ur einen Zeitraum von 30 Jahren untersuht und daraus der CO
2
-bedingte dekadishe
11
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Temperaturtrend abgeleitet. In Kapitel 5 wird zur Untersuhung des O
3
-Abbaus zun

ahst
als "rst guess" das 1=2 O
3
-Klima behandelt sowie der Einu der Breitenabh

angigkeit
des O
3
-Abbaus in einer Modellsimulation mit breitenabh

angiger Ozonreduktion um 50%
an den Polen und um 5% am

Aquator. In Kapitel 6 werden die gekoppelten Experimente
zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau vorgestellt und die Einzeleekte abgesh

atzt. Einerseits
werden starke

Anderungen der Konzentrationen im 2  CO
2
+ 1=2  O
3
-Szenario behan-
delt und zum anderen der Trend der Windparameter im Mesopausenbereih der mittle-
ren Breiten bei shrittweiser

Anderung der Einzelkomponenten und beiden gleihzeitig
zwishen 5% und 50% untersuht. Weiterhin wird der dekadishe Trend der Tempera-
tur und der Windparameter im gesamten H

ohenbereih aus einem Modellexperiment mit
"realistisher" CO
2
-Erh

ohung und O
3
-Abnahme abgeleitet. Die Ergebnisse werden durh
Vergleih mit fr

uheren Modelluntersuhungen und Meergebnissen diskutiert. In Kapitel
7 wird der Einu des winterlihen stratosph

arishen Polarwirbels auf die zonale Sym-
metrie des Windfeldes in der Mesosph

are und unteren Thermosph

are behandelt und mit
Ergebnissen von Windmessungen im Mesopausenbereih an vershiedenen Stationen in
den mittleren Breiten verglihen. Die wesentlihen Ergebnisse der Untersuhungen werden
nohmals in den Shlubetrahtungen zusammengefat und ein Ausblik auf zuk

unftige
Entwiklungen gegeben.
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Grundlagen
2.1 Das Zirkulationsmodell COMMA
2.1.1 Allgemeine Einf

uhrung
Das Zirkulationsmodell COMMA (Cologne Model of the Middle Atmosphere) wurde,
in der heutigen Form, im wesentlihen in K

oln, in der Arbeitsgruppe von Prof. Ebel,
entwikelt. Urspr

unglih wurde es als hemisph

arishes Modell f

ur den H

ohenbereih bis
80 km zur Untersuhung von Stratosph

arenerw

armungen und planetaren Wellenausbrei-
tung von Rose und Klinker in der Arbeitsgruppe von Prof. Labitzke in Berlin entwikelt
(Rose 1983). Jaobs (1986) shlo thermosph

arishe Prozesse wie Ionenreibung, moleku-
lare W

armeleitung und dynamishe Viskosit

at sowie Dissipation durh brehende Shwe-
rewellen mit ein und erweiterte es auf das globale Gitter bis in 150 km H

ohe. Sp

ater wurde
eine vollst

andige Strahlungsparametrisierung der solaren Erw

armung und IR-Abk

uhlung
durh Berger hinzugef

ugt, die im Modell eine eigenst

andige Modellzirkulation aufbaut,
die den mittleren Zustand der mittleren Atmosph

are gut wiedergibt und auh die Unter-
suhung von thermishen Gezeiten erm

ogliht. Mit dem Modell wurden zahlreihe Unter-
suhungen zu Prozessen in der mittleren Atmosph

are durhgef

uhrt wie dem Einu von
station

aren und transienten Wellenst

orungen auf die mittlere Atmosph

are (Ebel et al.,
1988), der Simulation des Ozonlohs (Dameris et al., 1991) und dem CO
2
-Anstieg (Ber-
ger u. Dameris 1993). Grollmann (1992) verbesserte die Shwerewellenparametrisierung
nah Lindzen (1971) durh Erweiterungen von Holton und Zhu (1984) und untersuhte
Wehselwirkungen planetarer Wellen und Shwerewellen mit den solaren Gezeiten. Wei-
tere Arbeiten, die hemishe Prozesse ber

uksihtigten wurden von G

unther (1995), der
hemishe Transportprozesse untersuhte, und Baier (2000) durhgef

uhrt, der den stra-
tosph

arishen Ozonhaushalt w

ahrend realer Episoden durh Assimilation von Ozondaten
aus ECMWF-Analysen mit Hilfe eines adjungierten Modells (AMMOC) simulierte. Ber-
ger (2000) zeigte die Doppelstruktur der Mesopause durh Einbindung der heterogenen
hemishen Prozesse in dem H

ohenbereih. Da in der vorliegenden Arbeit Modellsimu-
lationen zur

Anderung der Strahlungsbedingungen und dynamishe Prozesse untersuht
werden, nden die hemishen Erweiterungen keine Verwendung.
In der hier verwendeten Form wurde in das COMMA-Modell ein modernes CO
2
-Para-
metrisierungsshema nah Fomihev et al. (1998) in Zusammenarbeit mit der Universit

at
St.-Petersburg eingebunden (Ogibalov, 1999; Lange et al, 2000b), sowie eine verbesserte
13
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O
3
-Klimatologie aus Berliner Langzeitanalysen. Der Ozondatensatz (Version 2) ist eine
Erweiterung der Vorg

angerversion 1, der bei Fortuin und Langematz (1994) beshrieben
ist.
Das K

olner Zirkulationsmodell ist ein dreidimensionales globales mehanistishes Git-
terpunktsmodell mit logarithmisher Vertikalkoordinate z =  H  ln(p=p
0
), wobei die
Skalenh

ohe H temperatur- und h

ohenunabh

angig konstant 7 km betr

agt und der Re-
ferenzdruk p
0
dem Bodendruk von 1013 hPa entspriht. Das Modellgebiet reiht von
0  150 km in geometrisher H

ohe und von 0  135 km in logarithmisher Drukh

ohe und
hat in der hier verwendeten Version 24 Shihten mit einem Abstand von 5:74 km und
dem ersten Niveau in 2:87 km H

ohe. Die horizontale Au

osung betr

agt 5:625
Æ
 5
Æ
mit
64 Gitterpunkten in der L

ange und 36 in der Breite.
Das Modell enth

alt eine volle Strahlungsparametrisierung, die die Absorption der so-
laren Strahlung durh H
2
O und CO
2
in der Troposph

are, O
3
in der Stratosph

are und
zus

atzlih molekularem Sauersto in der oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are
ber

uksihtigt. Als Emittenten im Infrarot werden H
2
O in der Troposph

are, CO
2
und O
3
in der mittleren Atmosph

are und NO in der Thermosph

are ber

uksihtigt.
2.1.2 Strahlung
Solare Erw

armungsraten
Die

Anderung der W

armegehalts der Atmosph

are und damit die Temperatur

anderung
entspriht bei Annahme horizontaler Homogenit

at und sph

arisher Symmetrie (planpar-
allele Atmosph

arenapproximation) der vertikalen Strahlungsudivergenz. Da die solare
Aufheizung und infrarote Abk

uhlung in untershiedlihen Frequenzbereihen erfolgt, las-
sen sih die Strahlungsudivergenzen f

ur Absorption und Emission getrennt behandeln.
dq
dt
= 
p
dT
dt
=  
dF

dz
(2.1)
dq=dt beshreibt die zeitlihe

Anderung der W

armemenge pro Einheitsvolumen,  die
Dihte, 
p
die spezishe W

armekapazit

at bei konstantem Druk, dT=dt die Erw

armungs-
raten und dF

=dz die vertikale Strahlungsudivergenz. Die absorbierte Strahlung auf
einem Wegstrekenelement  z entspriht demnah der Dierenz des Strahlungsusses in
der H

ohe z und der H

ohe z + z.
F

(z) = F

(z)  F

(z +z)
Der Strahlungsu in einem Frequenzband in einer bestimmten H

ohe ergibt sih aus der
Transmission Tr der Strahlung durh das absorbierende Medium zwishen der H

ohe und
der Einstrahlung innerhalb des Frequenzintervalls am Oberrand der Atmosph

are.
F

(z) = Tr(z)F
0
(toa

);

top of atmosphere
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Mit der Absorptivit

at A(z) = 1  Tr(z) folgt:
F

(z) = fTr(z)  Tr(z +z) gF
0
(toa)
= f 1  A(z)  1 + A(z +z) gF
0
(toa)
=

 A(z) + A(z) +
dA(z
0
)
dz
0




z
0
=z
z

F
0
(toa)
=
dA(z
0
)
dz
0




z
0
=z
z F
0
(toa)
(2.2)
Demnah ist f

ur die vershiedenen absorbierenden Medien die vertikale Ableitung der
Absorptivit

at zu berehnen.
H
2
O-Erw

armungsraten
Die Wasserdampfverteilung wird durh eine leiht modizerte Form der analytishen Be-
ziehung nah Forbes und Garrett (1978) beshrieben, die ein zonales Jahresmittel wieder-
gibt. Die Formel f

ur das Volumenmishungsverh

altnis (in g/kg) lautet:
 = 0:02 exp

 
z
2:5

exp

 

2
1700

+ 3  10
 6
: (2.3)
wobei z die logarithmishe Modellh

ohe in Kilometern und  die geographishe Breite in
Grad angibt. Die Konzentration nimmt also exponentiell mit der H

ohe ab und ist in der
Breite mit einer Glokenkurve

uberlagert, die ihr Maximum in den Tropen besitzt.
Die Erw

armungsraten von Wasserdampf werden nah dem Strahlungsshema von Liou
und Sasamori (1975) berehnet, das das Wasserdampfabsorptionsspektrum in 6 Frequenz-
bereihe unterteilt. Die zentralen Wellenl

angen liegen bei 0:94m, 1:1m, 1:38m,
1:87m, 2:7m und 3:2m mit prozentualen Anteilen der solaren Fl

usse in den einzelnen
Banden von 13, 9, 10, 6, 3 und 2 Prozent vom gesamten solaren Flu. Die Bandabsorpti-
vit

at wird dabei f

ur die einzelnen Frequenzbereihe getrennt berehnet:
A() =
A

=
1

[C +D log
10
(x + x
0
) ℄: (2.4)
A : mittlere Bandabsorptivit

at,
 : Bandbreite in Wellenzahlen,
y : absorbierende optishe Masse y=
R
s
2
s
1

a
(s) ds,
P : Partialdruk des niht absorbierenden Gases P = P
0
exp( z=H),
K,D,C: experimentell bestimmte Konstanten,
x= y  P
K
D
, x
0
= 10
 
C
D
.
CO
2
-Erw

armungsraten
CO
2
kann bis in die obere Mesosph

are als gleihverteilt angesehen werden mit einem der-
zeitigen Volumenmishungsverh

altnis von 360 ppmV . Es hat neben einigen shw

aheren
15
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Absorptionsbanden im solaren Spektrum nur eine etwas st

arkere Absorptionsbande im
nahen Infrarot bei 2:7m, die sih mit einer Wasserdampfbande

uberlappt und bei Strah-
lungsrehnungen ber

uksihtigt werden sollte. Die Erw

armungsraten werden nah dem
gleihen Bandenparametrisierungsshema wie f

ur Wasserdampf nah Liou und Sasamori
(1975) berehnet (Gl. 2.4). Die von CO
2
absorbierte Energie betr

agt etwa 10% der Wasser-
dampfabsorptionen. Aufgrund der starken Drukabh

angigkeit der CO
2
-Absorptionen sind
sie nur in der Troposph

are von Bedeutung. Die zur Berehnung ben

otigten Konstanten
f

ur die vershiedenen Banden von H
2
O und CO
2
sind in Tabelle 2.1 angegeben.
 x
0
 (m) C D K
(m
 1
)
K/D
(m
 1
)
H
2
O
0.94 -135 230 125 1400 0.54 3.86
1.1 -292 345 180 1000 0.52 7.02
1.38 202 460 198 1500 0.43 0.36
1.87 127 232 144 1100 0.62 0.28
2.7 337 246 150 1000 0.62 0.04
3.2 -144 295 151 540 0.51 3.25
CO
2
2.7 -137 77 68 320
Tabelle 2.1: KoeÆzienten zur Berehnung der Absorptivit

at von H
2
O und CO
2
(nah
Liou, 1980).
O
3
-Erw

armungsraten
In der Stratosph

are ist Ozon als Haubtabsorber der solaren UV-Strahlung f

ur die an-
steigende Temperatur mit der H

ohe und damit f

ur die besonders stabile Shihtung der
Stratosph

are verantwortlih. Das Ozonmaximum liegt in der Stratosph

are in a. 35 km
H

ohe, oberhalb sinkt die Konzentration bis in Stratopausenh

ohe (vgl. Abb. 2.1). Dar

uber
steigt sie wiederum an und im Bereih der Mesopause bei a. 90 km liegt das sekund

are
Ozonmaximum. Oberhalb davon nimmt die Ozonkonzentration wieder ab und andere
Absorber werden st

arker.
In den durhgef

uhrten Modell

aufen wird das bisher im Modell verwendete mit analy-
tishen Funktionen approximierte mittlere Nordwinterprol (Berger, 1994) durh eine
mittlere Klimatologie aus Berliner Ozondaten ersetzt (Fortuin und Langematz, 1994,
erweitert), da hier vorwiegend Modellsimulationen bei Nordsommerbedingungen durh-
gef

uhrt werden. Die Ozonprole sind zonal gemittelte Monatsmittel f

ur den H

ohenbereih
bis 90 km und erfassen somit auh das sekund

are Ozonmaximum. Da die Daten auf 34
Shihten zwishen 1000 und 0:003 hPa vorliegen, lassen sie sih ohne Einbuen bei der
Modellau

osung auf die ersten 17 Shihten in dem H

ohenbereih linear interpolieren.
Oberhalb davon wird ein exponentieller Abfall mit der Skalenh

ohe H = 7 km angenom-
men, da dar

uber molekularer Sauersto die Absorptionen zunehmend dominiert. Das
Ozonprol f

ur Juni ist in Abb. 2.1 dargestellt. Man sieht eine deutlihe Asymmetrie zwi-
shen Sommer- und Winterhemisph

are mit einer Vershiebung des Maximums in gr

oere
16
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Abbildung 2.1: Ozonprol in ppmV im COMMA-Modell f

ur Juni abgeleitet aus einer
erweiterten Version der Berliner Ozonklimatologie nah Fortuin und Langematz (1994).
H

ohen auf der Winterseite. Ozon absorbiert gemeinsam mit molekularem Sauersto in
der Herzberg Bande zwishen 205 und 242nm in 40  100 km H

ohe und in den Hartley-
(200  300nm), Huggins- (300  350nm) und Chappuis-Banden (450  700nm) zwishen
10 und 100 km.
Die Erw

armungsraten sind gemeinsam mit denjenigen durh andere Absorber in Abb. 2.2
gezeigt. Die maximale solare Erw

armung liegt deutlih oberhalb des prim

aren Ozonmaxi-
mums im Bereih der Stratopause, da sie st

arker von der optishen Shihtdike abh

angt,
mit der sie (mit zunehmender Absorptionsstreke) exponentiell abnimmt, als von der vor-
handenen Ozonkonzentration.
O
2
-Erw

armungsraten
Molekular Sauersto ist der dominierende Absorber in der unteren Thermosph

are ober-
halb der starken Ozonabsorptionen bis 90  100 km. Darunter sind die Erw

armungsraten
klein gegen die von Ozon, sie sind jedoh bereits in der Stratosph

are niht mehr zu ver-
nahl

assigen. Die starken Absorptionen liegen im kurzwelligen UV im Shumann Runge
Kontinuum (125  175nm) in der unteren Thermosph

are, in den Shumann Runge Ban-
den (175 205nm) zwishen 60 und 120 km und gemeinsam mit den Ozonabsorptionen in
der Herzbergbande (s.o.). Die solaren Erw

armungsraten f

ur O
3
und O
2
werden im Modell
nah der Parametrisierung von Strobel (1978) berehnet. Die Erw

armungsraten, sowie die
Anteile an den Gesamtraten sind aus Abb. 2.2 ersihtlih.
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Abbildung 2.2: Gesamterw

armungsraten im COMMA-Modell (oben links) und Anteile
von H
2
O, CO
2
, O
3
und O
2
in K/Tag sowie Globalmittel mit den einzelnen Anteilen (oben
rehts) in logarithmisher Darstellung am 21. Juni.
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Infrarote Abk

uhlung
Die IR-Abk

uhlung kompensiert neben den latenten und advektiven W

arme

ussen die so-
lare Aufheizung und balaniert somit das Strahlungsgleihgewiht in der Atmosph

are. In
der Troposph

are ist Wasserdampf als Hauptemittent der IR-Strahlung f

ur die Abk

uhlung
der Atmosph

are verantwortlih, in der mittleren Atmosph

are dominiert CO
2
. O
3
emittiert
in der 9:6m Bande in der Stratosph

are und unteren Mesosph

are und NO tr

agt in der
unteren Thermosph

are wesentlih zur atmosph

arishen Abk

uhlung bei.
Der Strahlungstransfer durh die Atmosph

are wird beshrieben durh die Strahlungs-
transfergleihung. Die Abshw

ahung oder Zunahme des Strahlungsusses entlang eines
Wegelementes ds ist proportional zur durhstrahlten Materie und der Quellfunktion J

sowie zur monohromatishen Strahlung L

(vgl. Andrews et al., 1987).
dL

(
^

) =  k


a
[L

(
^

)  J

(
^

) ℄ ds
k

ist dabei der MassenextinktionskoeÆzient 
a
die Absorberdihte, das Integral
R
b
a
k


a
ds
beshreibt den optishen Weg bzw. die optishe Dike des Strahlweges zwishen a und b
entlang dem Absorption und Streuung stattndet. Die Quellfunktion J

ist im thermi-
shen Gleihgewiht gleih der Plank-Funktion. Die monohromatishe Strahlung L

(
^

)
ist die fundamentale Strahlungstransfergr

oe. Sie gibt die in den Raumwinkel
^

 gestreu-
te Strahlung der Frequenz  in der Einheit W=m
2
=sr=(s
 1
) an. Der monohromatishe
Gesamtu F ergibt sih aus der Integration

uber die Halbkugel in Rihtung der Fl

ahen-
normalen.
F =
Z
2
( n^ 
^

 )L

(
^

) d

Der IR-Nettostrahlungsu in der H

ohe z berehnet sih aus der Dierenz der nah oben
und unten gerihteten Strahlungs

usse F
"
und F
#
. Diese setzen sih zusammen aus der
direkten Shwarzk

orperstrahlung der Erdober

ahe, die durh den dazwishenliegenden
Strahlweg geshw

aht wird sowie der einfallenden Strahlung aus der Atmosph

are im obe-
ren und unteren Halbraum. Die von unten kommende in Rihtung des Raumwinkels
^


einfallende Einstrahlung L

(
^

) am Ort s ergibt sih damit zu:
L

(
^

; s) = L

(
^

; 0) exp

 
Z
s
0
k

(s
0
)
a
(s
0
) ds
0

+
Z
s
0
k

(s
0
)
a
(s
0
)J

(
^

; s
0
) exp

 
Z
s
s
0
k


a
ds
00

ds
0
(2.5)
Bei der nah unten gerihteten Strahlung entf

allt der erste Term und die Integration

uber
die dar

uberliegende Atmosph

are l

auft von z bis1. Bei Vernahl

assigung der Kr

ummung
der Atmosph

are und Annahme horizontaler Homogenit

at (planparallele Atmosph

are) las-
sen sih die Integrationen

uber den oberen und unteren Halbraum durhf

uhren und die
Gleihungen sind nur noh von der Vertikalkoordinate abh

angig. Mit  als Kosinus des
Zenitwinkels  und der Plank-Funktion B

(z) als Quellfunktion folgt f

ur den aufw

arts
und abw

arts gerihteten Teil des Nettostrahlungsusses:
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F
"
(z) =
Z
1
0
B

(z = 0)

(z; 0) d +
Z
1
0
Z
z
0
B

(z
0
)
d

dz
0
(z; z
0
) dz
0
d (2.6)
F
#
(z) =
Z
1
0
Z
1
z
B

(z
0
)
d

dz
0
(z; z
0
) dz
0
d (2.7)


(z
1
; z
2
) ist dabei die mit 

uber den Halbraum gewihtete monohromatishe Transmis-
sionsfunktion


(z
1
; z
2
) = 2
Z
1
0
T

(z
1
; z
2
; )d
mit T

als monohromatisher Transmission:
T

(z; z
0
; ) = exp
"
 
1

Z
z
0
z
k

(z)
a
dz
#
:
F

ur den gesamten IR-Nettostrahlungsu ist nun die Quellfunktion, die im Bereih des
lokalen thermishen Gleihgewihts gleih der Plank Funktion ist, sowie die Transmission
f

ur den gesamten Frequenzbereih zu bestimmen. Die Integration

uber den Frequenzbe-
reih erfordert die Summation

uber alle IR-B

ander der beteiligten Konstituenten, die
wiederum aus bis zu mehreren Tausend einzelnen Linien bestehen. Da die Berehnung
der einzelnen beteiligten

Uberg

ange wegen des zu hohen Rehenaufwandes im Zirkula-
tionsmodell niht durhf

uhrbar ist, werden hier Bandenparametrisierungsshemata bzw.
statistishe Linienmodelle verwendet, die die einzelnen

Uberg

ange mit Hilfe geeigneter
Annahmen zusammenfassen und die Gesamtabk

uhlungs- bzw. Erw

armungsraten bereh-
nen.
Die bisherigen Rehnungen gingen davon aus, da sih die Atmosph

are im Strahlungs-
gleihgewiht mit ihrer Umgebung bendet. Oberhalb von 70 km briht das lokale thermi-
she Gleihgewiht auf, das heit die mittlere freie Wegl

ange der Molek

ule und damit die
Zeit zwishen St

oen wird gro gegen die Strahlungsrelaxationszeit und die Boltzmann-
Statistik ist niht mehr g

ultig. Hier ist die spontane Emission und Stodeaktivierung zu
ber

uksihtigen. Dies trit insbesondere f

ur CO
2
zu, das die IR-Abk

uhlung in der mitt-
leren Atmosph

are bis in die untere Thermosph

are dominiert. Die EinsteinkoeÆzienten
f

ur spontane Emission und Stodeaktivierung sind zu berehnen und die Quellfunktion
erweitert sih zu
J

= B

+
1
4Sn(z)(z)
dF
dz
(2.8)
mit S als Bandenst

arke im Frequenzband , n(z) als Anzahl der Molek

ule pro Volu-
men und  als mittlere Lebensdauer des angeregten Zustandes. Im folgenden werden die
Abk

uhlungsraten der vershiedenen atmosph

arishen Konstituenten H
2
O, O
3
, CO
2
und
NO behandelt.
H
2
O-Abk

uhlungsraten
Die Abk

uhlungsraten von H
2
O werden nah dem statistishen Linienmodell von Goody
(1964) berehnet. Sie ber

uksihtigen die Rotationsbanden vonH
2
O, die in 8 Intervalle mit
20
2.1. DAS ZIRKULATIONSMODELL COMMA
mittleren Werten f

ur Linienst

arke, Linienabstand und Halbwertsbreite aufgeteilt werden
und die 6:3m-Bande mit 9 Intervallen. Die Werte sind bei Liou (1980) tabelliert. Die
H
2
O-Abk

uhlungsraten sind mit den anderen Abk

uhlungsraten in Abb. 2.6 abgebildet.
CO
2
-Abk

uhlungsraten
Das CO
2
-Parametrisierungsshema nah Fomihev et al. (1998) dekt einen H

ohenbereih
von 14 bis 150 km ab, der in drei Bereihe unterteilt wird:
1.) z = 14  70 km (x = 2  11) LTE-Bereih (loal thermal equilibrium),
2.) z = 70  93 km (x = 11  14)

Ubergangsbereih,
3.) z > 93 km (x > 14) NLTE-Bereih (non loal thermal equilibrium).
x gibt die dimensionslose Vertikalkoordinate in logarithmishen Drukkoordinaten an:
x =   ln(p=1000 hPa). Der

Ubergangsbereih, in dem die Stoprozesse von CO
2
mit
O
2
; N
2
und O wirksam werden, wird nohmals in zwei Bereihe unterteilt, wobei im un-
teren (x = 11  12:5) die

Anderung des Mishungsverh

altnisses von atomarem Sauersto
noh keine wesentlihe Rolle spielt und die Konzentrationen an molekularem Sauersto
und Stiksto nahezu konstant sind. Dort wird die f

ur den LTE-Bereih geltende Matrix-
Parametrisierung modiziert. Dar

uber (x = 12:5 14) wird der der im NLTE-Bereih gel-
tende Rekursionsalgorithmus verwendet, bei dem zus

atzlih zum Fundamental

ubergang
Abbildung 2.3: Vertikalprole der CO
2
-Volumenmishungsverh

altnisse von 360, 390, 420,
540 und 720 ppmV im konstanten Bereih. Rehts ist die dimensionslose Vertikalkoordi-
nate x =   ln(p=1000mb) angegeben, links die logarithmishe Drukh

ohe z = H  x mit
der Skalenh

ohe H = 7 km.
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bei 15m durh eine Modikation der Parameter weitere

Uberg

ange und der W

armeaus-
taush mit den dar

uberliegenden Shihten ber

uksihtigt wird.
Im NLTE-Bereih ab x = 14 wird nur noh der Fundamental

ubergang und der ther-
mishe Austaush mit den darunterliegenden Shihten betrahtet. Oberhalb von x =
16:5 (110 km) vereinfaht sih die Rekursionsformel, da wegen der starken Abnahme
der optishen Dike in der unteren Thermosph

are neben dem "ooling to spae" -Anteil
nur der W

armeaustaush mit den Shihten unterhalb von x = 16:5 von Bedeutung ist.
Das Vertikalprol der angenommenen CO
2
-Verteilung zeigt Abb. 2.3. Es ist bis in den
H

ohenbereih von x = 12:5 ( 85 km) nahezu konstant, dar

uber nimmt das Prol f

ur
beliebige CO
2
-Konzentrationen linear mit dem Referenzprol f

ur 360 ppmV ab. Das Refe-
renzprol ist oberhalb von 70 km aus Messungen von Trinks und Frike (1978), Oermann
et al. (1981) und Rinsland et al. (1992) gewonnen.
1. Der LTE-Bereih
Die neu implementierte CO
2
-Parametrisierung nah Fomihev et al. (1998) erm

ogliht die
Berehnung der CO
2
-Abk

uhlungsraten im LTE-Bereih nah der exakten Curtis-Matrix-
Methode f

ur CO
2
-Mishungsverh

altnisse von 180 - 720 ppmV . Dabei werden f

ur das 15m
Band aus den diusen "line by line" Transmissionsmatrizen Curtis-Matrizen A(; s) f

ur 26
spektrale Intervalle von 10 m
 1
Breite zwishen 540 und 800 m
 1
berehnet. Ber

uksih-
tigt wird der Fundamental

ubergang und die 1. und 2. "hot transitions\ des Hauptisotops
C
12
O
16
2
sowie der Fundamental

ubergang und die 1. "hot transitions" der Minorit

atsiso-
tope C
13
O
16
2
; C
12
O
16
O
18
; C
12
O
16
O
17
(vgl. Termshema in Andrews et al. 1987, S. 43).
Dies wird f

ur die CO
2
-Konzentrationen 180, 360, 540 und 720 ppmV und sehs Refe-
renztemperaturprole nah der CIRA Standardatmosph

are 1986 (Fleming et al., 1990)
durhgef

uhrt. Die Abk

uhlungsrate bestimmt sih aus den Curtis-Matrizen zu

;s
(x
0
) =
X
j
A
j
;s
(x
0
)'
j
;s
mit '
j
;s
= exp ( h=k
B
T
j

):
s : Index f

ur spektrales Frequenzintervall,
j : Summationsindex f

ur vertikale Shihten,
 : Index f

ur vershiedene Temperaturprole,
x
0
: H

ohenniveau, f

ur das die Abk

uhlungsrate berehnet wird.
Durh Aufspaltung der KoeÆzienten der Curtis-Matrix mit expliziter Ber

uksihtigung
der Temperaturabh

angigkeit
A
j
;s
(x
0
) = a
j
;s
(x
0
) + b
j
;s
(x
0
)'
0
;s
;
Summation der KoeÆzienten

uber die Frequenzintervalle und Wihtung der temperatur-
abh

angigen KoeÆzienten f

ur die vershiedenen Temperaturprole werden frequenz- und
temperaturunabh

angige KoeÆzienten a
j
; b
j
f

ur das gesamte 15m Band gewonnen, die
eine eÆziente Berehnung der Abk

uhlungsraten erm

oglihen:
(x
0
) =
X
j
[ a
j
(x
0
) + b
j
(x
0
)'
0

℄'
j

:
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Die Berehnung der Abk

uhlungsraten wird von dem urspr

unglih gleihf

ormigen Gitter
mit einem Gitterabstand von Æx = 0:25 nah der Methode der Matrixtransformation von
Akmaev und Fomihev (1992) auf ein optimiertes Vertikalgitter transformiert, womit sih
die Anzahl der benahbarten Shihten, die zum W

armeaustaush an einem Gitterpunkt
beitragen, auf aht reduziert.
Fomihev et al. (1998) verglihen die Ergebnisse f

ur die Abk

uhlungsraten f

ur die ge-
genw

artige CO
2
-Konzentration mit den exakten Rehnungen von Shwarzkopf und Fels
(1985). Die maximalen Dierenzen liegen bei weniger als 0:1K=Tag. Eine detaillierte
Herleitung mit Angabe der Matrix-KoeÆzienten ist in Fomihev et al. (1998) gegeben.
Eine allgemeine Behandlung der Strahlungsrehnung und der mathematishen Methoden
ndet sih z.B. bei Andrews et al. (1987).
2. Der

Ubergangsbereih: x = 11  14 (70  93 km)
Zwishen reinem LTE und NLTE-Bereih existiert der

Ubergangsbereih, in dem einer-
seits der W

armeaustaush mit h

oheren Shihten ber

uksihtigt werden mu und neben
dem Fundamentalband noh weitere

Uberg

ange von Bedeutung sind, andererseits jedoh
bereits NLTE-Eekte wie die Stodeaktivierung wirksam sind. Abb. 2.4 veranshauliht
Abbildung 2.4: Beitr

age vershiedener

Uberg

ange zur Strahlungsabk

uhlung von CO
2
im 15m-Band nah Fomihev et al. (1998).
dies. Bis in die H

ohe x = 14 sind die Bei-
tr

age der "hot transitions" sowie der ande-
ren Isotope niht vernahl

assigbar, dar

uber
ist nur noh der Fundamental

ubergang
von Bedeutung. Besonders beahtenswert
ist der dominierende Beitrag aus den er-
sten "hot transitions" bei x = 8:5   11.
Unterhalb von x = 12:5, wo die Varia-
tion des Mishungsverh

altnisses von ato-
marem Sauersto noh keine groe Rolle
spielt und die Konzentration an molekula-
rem Sauersto und Stiksto konstant ist,
werden die Matrix-KoeÆzienten korrigiert
und die NLTE-Eekte damit ausgeblendet.
Zwishen x = 12:5 und x = 14 (85 93 km)
wird die Rekursionsformel nah Kutepov
und Fomihev (1993) verwendet, mit kor-
rigierten Parametern zur Ber

uksihtigung
des W

armeaustaushs mit den dar

uberliegenden Shihten und der Einbeziehung der an-
deren

Uberg

ange auer dem Fundamentalen. Die Konzentration der f

ur die Stodeaktivie-
rung wihtigen Konstituenten O
2
und N
2
sowie des oberhalb 88 km die Stodeaktivierung
dominierenden atomaren Sauerstos sind als Global- und Jahresmittel der Standardat-
mosph

are CIRA 1986 (Rees und Ebel, 1988) und in der unteren Thermosph

are dem MSIS
90-Modell (Hedin et al., 1991) entnommen.
3. Der NLTE-Bereih: x > 14
Oberhalb des

Ubergangsbereihs wird nur noh der Fundamental

ubergang des Hauptiso-
tops C
12
O
16
2
ber

uksihtigt und der W

armeaustaush mit h

oherliegenden Shihten ver-
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nahl

assigt. Dort wird die Rekursionsformel f

ur den reinen NLTE-Bereih nah Kutepov
und Fomihev (1993) verwendet (Gl. 2.10), bei der beginnend an einem untersten Niveau,
hier bei x = 13:75, sukzessive die Abk

uhlungsraten f

ur die dar

uberliegenden Levels be-
rehnet werden.
Die Abh

angigkeit der Abk

uhlungsraten von der CO
2
-Konzentration ist durh die CO
2
-
Konzentration am zu berehnenden Gitterpunkt und durh die Abh

angigkeit der Esape-
Funktion L(u) von der dar

uberliegenden CO
2
-S

aule u gegeben. Die Berehnung der Ab-
k

uhlungsraten f

ur beliebige Konzentrationen erfolgt durh lineare Interpolation der Wer-
te f

ur log(L(u))

uber der CO
2
-S

aule u. Oberhalb von x = 16:5 werden die Beitr

age zum
W

armeaustaush so gering, da nur noh der Einu der Shihten unterhalb von x = 16:5
ber

uksihtigt wird. Die Abk

uhlungsraten bestimmen sih hier nur noh aus diesem Anteil
und dem "ooling to spae" -Anteil.
Die Abk

uhlungsraten f

ur 12:5 < x < 16:5 bestimmen sih nah der Formel
(x
j
) =
2:63187 10
11

CO
2
;j
(1  
j
)

j
~(x
j
): (2.9)

j
= (x
j
) = 1:5988 = f1:5988 + 
j
[ 
N
2
;j
( 5:5 10
 17
p
T
j
+ 6:7 10
 10
exp ( 83:8T
j
 
1
3
))
+ 
O
2
;j
( 10
 15
exp ( 23:27  230:9T
j
 
1
3
+ 564T
j
 
2
3
)) + 
O;j
k
O
℄g:
Die empirishe Formel ist der Arbeit von Fomihev et al. (1998) entnommen. Die Variablen
sind dabei in den folgenden Einheiten einzusetzen.

j
= (x
j
) : Molekulargewiht in g=mol,

j
= (x
j
) : Anzahldihte der Hintergrundatmosph

are in 1=m
3
,

M
j
= 
M
(x
j
) : Volumenmishungsverh

altnisse in ppmV , M = CO
2
; N
2
; O
2
; O,
T
j
= T (x
j
) : Temperatur in Kelvin,
k
O
: RatenkoeÆzient f

ur Stodeaktivierung CO
2
(01
1
0)  O in m
3
=s.
~(x
j
) folgt aus der Rekursionsformel:
[ 1  
j
(1 D
j
) ℄ ~(x
j
) = [ 1  
j 1
(1 D
j 1
) ℄ ~(x
j 1
) +D
j 1
'
j 1
 D
j
'
j
; (2.10)
mit der Grenzbedingung bei x = 12:5:
~(12:5) = 1:10036 10
 10
(12:5)=f
CO
2
(12:5) [1  (12:5)℄g;
die aus der Matrix-Parametrisierung folgt. D
j
und D
j 1
sind gegeben durh:
D
j
=
1
4
(d
j 1
+ 3d
j
); D
j 1
=
1
4
(3d
j 1
+ d
j
);
mit
d
j
=

(u; x
j
)L(u) : 12:5  x
j
 13:75
L(u) : x
m
 14:0
Die Werte f

ur die Esape-Funktion L(u) und  sowie die dekadishen Logarithmen sind bei
Fomihev et al. (1998) f

ur ausgew

ahlte CO
2
-Konzentrationen tabelliert; Werte f

ur belie-
bige Konzentrationen lassen sih durh lineare Interpolation der Logarithmen bestimmen.
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Oberhalb von x = 16:5 folgt ein allm

ahliher

Ubergang in die "ooling to spae" -N

ahe-
rung:
(x
j
) =
2:63187 10
11

CO
2
;j
(1  
j
)

j
[ (16:5)  '
j
℄;
mit
(x) = ~(x) + '(x)
als Grenzbedingung, die aus der Rekursionsgleihung bei x = 16:5 folgt. Die Abk

uhlungs-
raten f

ur die Modell

aufe mit den vershiedenen CO
2
-Konzentrationen (Abb. 2.3) sind
in Abb. 2.5 dargestellt. Sie untersheiden sih bis in 110 km H

ohe nur geringf

ugig, da
die erh

ohte Abk

uhlung durh den CO
2
-Anstieg von der verminderten Abk

uhlung durh
Temperaturabnahme der Hintergrundatmosph

are kompensiert wird.
In der Arbeit von Fomihev et al. (1998) untersheiden sih die Abk

uhlungsraten f

ur ver-
shiedene CO
2
-Konzentrationen in dem H

ohenbereih deutlih voneinander,was darauf
zur

ukzuf

uhren ist, da dort bei allen Rehnungen die gleihen Hintergrundtemperatur-
prole verwendet werden. Im Zirkulationsmodell pat sih die Temperatur jedoh an die
erh

ohten Abk

uhlungsraten an.
Erst im NLTE-Bereih in der unteren Thermosph

are kommt die erh

ohte Stodeakti-
vierung zum tragen und die Abk

uhlungsraten steigen deutlih mit zunehmender CO
2
-
Konzentration.
Abbildung 2.5: CO
2
-Abk

uhlungsraten f

ur Volumenmishungsverh

altnisse von 360, 390,
420, 540 und 720 ppmV, sowie Dierenzen der CO
2
-erh

ohten Modell

aufe und dem Refe-
renzlauf bis 110 km H

ohe (kleines Bild) am 40. Modelltag.
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O
3
-Abk

uhlungsraten
Die Abk

uhlungsraten der 9.6 m Bande von O
3
werden nah einem Parametrisierungs-
shema von Fomihev und Shved (1985), das der CO
2
Parametrisierung im LTE-Bereih

ahnlih ist, f

ur den H

ohenbereih 20 75 km berehnet. Sie bestimmen sih in dem H

ohen-
niveau x
0
in der Einheit K=Tag nah
dT
dt
(O
3
) = 
p
(x
0
) mit
(x
0
) = 2:37 10
4

O
3
J
X
j= I
C
j
(x
0
) exp

 
1500
T
j

in m
2
=s
3
: (2.11)
T
j
ist der Zahlenwert der Temperatur in K, 
O
3
die Ozonkonzentration in ppm. Die Sum-
mation

uber j ber

uksihtigt dabei den Austaush mit benahbarten Shihten, die sih
in Abh

angigkeit von dem betrahteten Niveau nah unten aus bis zu sieben, nah oben
aus bis zu vier zusammensetzt. Die logarithmishe Vertikalkoordinate x
0
= ln(p
0
=p) mit
p
0
als Bodendruk nimmt dabei Werte zwishen 3 und 11 an. Die zu ber

uksihtigenden
benahbarten Shihten und die Berehnung der KoeÆzienten C
j
(x
0
) sind bei Fomihev
und Shved (1985) zu nden.
NO-Abk

uhlungsraten
NO ist der Hauptemittent von IR-Strahlung in der unteren Thermosph

are oberhalb von
120 km. Es emittiert in der 5:3m Bande vornehmlih durh Stodeaktivierung von Kol-
lisionen mit atomarem Sauersto. Die Abk

uhlungsraten  in m
2
s
 3
werden mit der "oo-
ling to spae"-N

aherung von Kokarts (1980) bestimmt:
(z) = 3:7 10
 20
n
NO
k
10
n
O
A
10
k
10
n
O
+ A
10
exp

 
2699
T (z)

(2.12)
mit T (z) als Zahlenwert der Temperatur in K, n
NO
; n
O
als Teilhenzahldihten von Stik-
oxid und atomarem Sauersto in 1=m
3
, k
10
= 6:510
 11
m
3
s
 1
als RatenkoeÆzient der
Stodeaktivierung und A
10
= 13:3 s
 1
der

Ubergangswahrsheinlihkeit f

ur den ersten
Fundamental

ubergang in der 5:3m Bande.
Die Abk

uhlungsraten der vershiedenen Konstituenten sowie die Gesamtabk

uhlung und
die einzelnen Beitr

age zeigt Abb. 2.6.
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Abbildung 2.6: Gesamt IR-Abk

uhlungsraten im COMMA-Modell (oben links), Anteile von
H
2
O, CO
2
, O
3
und NO (Mitte, unten) f

ur den Modelltag 40 bei Junibedingungen in
K/Tag und Globalmittel mit den Anteilen der einzelnen Konstituenten (oben rehts). Die
Globalmittel in logarithmisher Darstellung wurden vor der Logarithmierung wegen des
negativen Vorzeihens mit -1 multipliziert, woraus die L

uke im oberen Mesopausenbereih
folgt. Der Netto-IR-Strahlungsu hat dort ein positives Vorzeihen.
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2.1.3 Dynamik
Die Modellgleihungen
Die Modellgleihungen sind die sph

arishen hydrodynamishen Gleihungen in Fluform.
Sie gehen aus den primitiven Gleihungen durh Addition der mit u, v bzw. T multipli-
zierten Kontinuit

atsgleihung zu den horizontalen Impulsgleihungen bzw. der thermody-
namishen Energiegleihung hervor und lauten nah Holton (1975):
u
t
=  
1
r os
 u
2

 
1
r os


(uv os)  
1

0

z
(
0
uw)
+ (f +
u
r
tg) v  
1
ros


+ F

; (2.13)
v
t
=  
1
r os
 uv

 
1
r os


(v
2
os)  
1

0

z
(
0
vw)
  (f +
u
r
tg) u  
1
r


+ F

; (2.14)
T
t
=  
1
r os
 uT

 
1
r os


(vT os)  
1

0

z
(
0
wT )
+
RwT
m
0

p
H
+
T
t




sol
+
T
t




ir
+ F
T
; (2.15)
1
r os


(v os) +
1
r os
u

+
1

0

z
(
0
w) = 0 ; (2.16)

z
=
RT
m
0
H
; (2.17)
mit:
u Zonalgeshwindigkeit,
v Meridionalgeshwindigkeit,
T Temperatur,
w = z=t, Vertikalgeshwindigkeit,
z log. Vertikalkoordinate, z = H ln(p
0
=p),
H Skalenh

ohe, H = 7 km,
p Luftdruk in H

ohe z,
p
0
Referenzdruk bei z = z
0
= 0, p
0
= 1013 hPa,

0
Skalierte Dihte 
0
= 
s
exp( z=H),

s
Dihte im Referenzniveau z
0
,
 Geopotential,
 geographishe Breitenkoordinate,
 geographishe L

angenkoordinate,
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t Zeit,
r Erdradius,
f Coriolisparameter,

p
spez. W

armekapazit

at bei konstantem Druk, 
p
= 1005 J=kgK,
R spez. Gaskonstante, R = 287 J=kg=K, R = R
0
=M
0
, R
0
=allgemeine Gaskonstante,
m
0
Verh

altnis der relativen Molekularmassen M=M
0
,
M relative Molekularmasse der Luft in der H

ohe z,
M
0
relative Molekularmasse der Luft im Referenzniveau z = 0, M
0
= 28; 96 g=mol,
F

Zonalbeshleunigung durh subskalige und thermosph

arishe Prozesse,
F

Meridionalbeshleunigung durh subskalige und thermosph

arishe Prozesse,
F
T
Erw

armungsraten durh subskalige und thermosph

arishe Prozesse.
Die drei ersten Terme auf der rehten Seite von Gl. 2.13 bilden den durh die Hinzunah-
me der Kontinuit

atsgleihung erweiterten advektiven Teil der zonalen Impulsgleihung.
Der vierte Term (f +
u
r
tg ) v gibt die Coriolisbeshleunigung und einen metrishen Term
wieder und der f

unfte Term
 1
r os


beshreibt die Drukgradientkraft. In F

sind al-
le dissipativen und antreibenden zonalen Beshleunigungsanteile zusammengefat, die
zus

atzlih auftreten. Diese werden im nahfolgenden Kapitel behandelt. Die meridionale
Impulsgleihung (Gl. 2.14) beshreibt analog zur zonalen Impulsgleihung die meridiona-
len Beshleunigungsanteile. In der thermodynamishen Energiegleihung tritt neben den
advektiven Termen in der zweiten Zeile die adiabatishe Abk

uhlung bzw. Erw

armung auf
sowie die Erw

armung und Abk

uhlung durh die solare Einstrahlung und Infrarotemis-
sion. F
T
beshreibt das thermishe Foring durh turbulente Diusion und molekulare
W

armeleitung.
Mehanishe und thermishe Dissipation
Im folgenden sollen die mehanishen und thermishen Foring-Terme F

, F

und F
T
behandelt werden. Dies sind im wesentlihen diusive und Reibungsterme, die die klein-
skalige Turbulenz parametrisieren. In der unteren Thermosph

are kommen durh die zu-
nehmende Ionisierung und die stark ansteigenden Temperaturen weitere dissipative Ef-
fekte hinzu, wie die Ionenreibung, die durh die Bewegung der ionisierten Teilhen in
der Neutralgasatmosph

are erzeugt wird und die dynamishe Viskosit

at durh die erh

ohte
innere Reibung aufgrund der zunehmenden Geshwindigkeit der Teilhen mit der anstei-
genden Temperatur. Der dissipative Anteil in der zonalen Impulsgleihung lautet:
F

=  
R
u  
Ix
u+K
zz

2
u
z
2
+K
d

2
u
z
2
: (2.18)

R
und 
Ix
sind die Rayleigh- und IonenreibungskoeÆzienten, K
zz
und K
d
der vertikale
Eddy-DiusionskoeÆzient und der KoeÆzient der dynamishen Viskosit

at. Die Rayleigh-
Reibung und die turbulente Eddy-Diusion parametrisieren alternativ zueinander den
Impuls

ubertrag von Shwerewellen auf den Grundstrom. Bei der Rayleigh-Reibung wird
der Impuls

ubertrag linear parametrisiert, so da eine D

ampfung des Zonalwindes bewirkt
wird. In der verwendeten Shwerewellenparametrisierung wird der Impuls

ubertrag aus
brehenden kleinskaligen Shwerewellen durh die Eddy-Diusion ber

uksihtigt, so da
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der Grundstrom niht nur auf Null abgebremst wird, sondern die in der Mesopausenregion
beobahtete Windumkehr durh brehende Shwerewellen reproduziert wird.
Analog zu den zonalen Impulsanteilen treten in der meridionalen Impulsgleihung die
folgenden Terme auf:
F

=  
R
v   
Iy
v +K
zz

2
v
z
2
+K
d

2
v
z
2
: (2.19)
In der thermodynamishen Energiegleihung wird im thermishen Foringterm F
T
die
Erw

armung durh molekulare Reibung mit dem W

armeleitungsterm D
m

2
T
z
2
ber

uksih-
tigt. Weiterhin tritt ein Beitrag durh den turbulenten W

armetransport auf. Dieser wird
durh die Wihtung der Eddy-Diusion mit der turbulenten Prandtl-Zahl, die das Verh

alt-
nis von Impuls- zu W

armetransport angibt, berehnet.
F
T
= D
m

2
T
z
2
+
1
Pr
0

z


0
K
zz

T
z
+  

: (2.20)
  gibt dabei den adiabatishen Temperaturgradienten an. Die Vertikalprole der Koef-
zienten f

ur 
R
, 
I
, K
d
, K
zz
sowie der molekularen W

armeleitf

ahigkeit D
m
sind in der
Arbeit von Berger (1994) wiedergeben. Die einzelnen Beshleunigungsterme in der zona-
len Impulsbilanzgleihung f

ur den Kontrollmodellauf bei Sommerbedingungen zeigt Abb.
2.7 am Ende des Kapitels.
Randbedingungen
Als untere Randbedingung wird gefordert, da die Vertikalbewegung am unteren Rand
vershwindet. Als unterer Rand kann im Modell eine Topograefunktion h(x,y,t) vorge-
geben werden, die auh identish Null angenommen werden kann. Damit l

at sih das
Geopotential prognostizieren. Mit der Denition f

ur das Geopotential  =
R
h
0
g dz

erge-
ben sih folgende m

oglihe Bedingungen:
d
dt
= g 
dh(x; y; t)
dt
; (2.21)
d
dt
= 0: (2.22)
Alternativ dazu l

at sih als unterer Rand eine Geopotentialst

orung w

ahlen, die es er-
m

ogliht in dem Modell planetare Wellen anzuregen.
(x; y; z = 0) = F (x; y; t): (2.23)
Als obere Randbedingung wird eine vershwindende Vertikalgeshwindigkeit durh die
oberste Modellshiht gefordert. Da in der unteren Thermosph

are starke dissipative Ver-
luste auftreten werden numerishe St

orungen durh Reektionen von Wellen am oberen
Rand unterdr

ukt.
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Numerishe Zeitintegration
Die Modellgleihungen werden numerish mit dem Leapfrog-Zeitvorw

artsshema inte-
griert. Dabei wird der Funktionswert a am n

ahsten Zeitshritt n+1 mittels zentrierter
Dierenzen aus dem vorhergehenden Zeitshritt n-1 und den Tendenztermen f(a
m;n
) zum
gegenw

artigen Zeitpunkt bestimmt:
a
m;n+1
= a
m;n 1
+ f(a
m;n
)  2t: (2.24)
Zur Vermeidung divergierender L

osungen zwishen aufeinanderfolgenden Zeitshritten,
die wegen dem zentrierten Dierenzenshema f

ur gerade und ungerade Zeitshritte un-
abh

angig voneinander integriert werden, wird ein numerishes Diusionsshema verwen-
det. Dieses verkn

upft die aufeinanderfolgenden Zeitshritte durh Addition der mit einem
Faktor 2 gewihteten Dierenz zwishen gegenw

artigem Funktionswert und dem Mittel-
wert der Funktionswerte zum vorhergehenden und nahfolgenden Zeitshritt:
a
m;n+1
= a
m;n+1
+ (a
m;n+1
  2a
m;n
+ a
m;n 1
): (2.25)
In der Advektionsgleihung bestimmt sih die Tendenz aus den zentrierten r

aumlihen Dif-
ferenzen der benahbarten Funktionswerte m+1 und m-1 und der Phasengeshwindigkeit
der Welle:
f(a
m;n
) = 
a
m+1;n
  a
m 1;n
2x
: (2.26)
Die numerishe Stabilit

at des Leapfrog-Verfahrens ist garantiert, wenn der Zeitshritt so
gew

ahlt ist, da das Courant-Friedrih-Levy-Kriterium (CFL-Kriterium) erf

ullt ist:
jtj  x: (2.27)
Zonale Beshleunigungsraten
Abb. 2.7 zeigt die Nettogesamtbeshleunigung in m/s/Tag (oben links) sowie die einzelnen
Anteile der Beshleunigungsraten im Referenzlauf f

ur den 21. Juni. Die starken dissipa-
tiven Beshleunigungsraten durh Shwerewellenbrehen und Ionenreibung werden durh
den advektiven Teil und Coriolisbeshleunigung balaniert. Die starke Coriolisbeshleu-
nigung der Meridionalzirkulation, die die Stratosph

aren- / Mesosph

arenjets antreibt, ist
im Gleihgewiht mit der zonalen Zirkulation und deswegen vershwindet sie dort. Die
molekulare Reibung und turbulente Diusion durh groskalige Eddies ist im Vergleih
nur shwah.
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Abbildung 2.7: Zonalmittel der zonalen Gesamtbeshleunigungsraten in m/s/Tag (oben
links) und einzelne Anteile im Referenzlauf am 21. Juni, Modelltag 40.
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2.2 Klassishe Gezeitentheorie (Solare Gezeiten)
2.2.1 Einleitung - historisher Abri
Lange Zeit bestand Unklarheit

uber den Anregungsmehanismus der solaren Gezeiten.
Auh konnte niht verstanden werden warum die halbt

agige Gezeitenamplitude in den
Bodendrukmessungen st

arker als die ganzt

agige auftritt - eine Frage, die bereits Lord
Kelvin (1882) besh

aftigte.
Damals wurde noh davon ausgegangen, da die solaren Gezeiten durh die Boden-
erw

armung verursaht werden und die Verst

arkung der halbt

agigen Amplitude wurde mit
der Resonanztheorie erkl

art, die von einem resonanten Mode der Atmosph

are ausging.
Dies galt

uber 70 Jahre als Standardtheorie und wurde in dem damaligen Standardwerk
von Wilkes (1949) ausf

uhrlih beshrieben. Erst nah 1951, als die Temperaturstruktur
der Atmosph

are oberhalb der Troposph

are bis in die Mesosph

are durh Raketensondie-
rungen bestimmt wurde, wurde die Theorie fallengelassen, da die Temperaturstruktur die
Annahmen

uber die

aquivalente Tiefe des resonanten Modes endg

ultig widerlegte.
Die atmosph

arishe Aufheizung als Quelle der solaren Gezeiten wurde erst durh Siebert
(1961) erkannt, der 30% der halbt

agigen Gezeitenamplitude mit der Aufheizung durh
troposph

arishen Wasserdampf erkl

aren konnte. Er berehnete auh den Eekt der Auf-
heizung durh Ozon, bekam aber durh Annahme eines falshen Temperaturprols zu
einer zu shwahen vertikalen Ausbreitung der halbt

agigen Gezeitenmoden.
Butler und Small (1963) verwendeten ein realistishes Temperaturprol bis in 130 km
H

ohe, korrigierten das Ergebnis von Siebert und f

ugten damit den letzten Stein in das
so lange Zeit ungel

oste Puzzle der starken halbt

agigen Gezeitenamplitude. In Beantwor-
tung der Frage warum die ganzt

agige Gezeitenamplitude shw

aher als die halbt

agige ist,
zeigten Lindzen (1966) und Kato (1966) unabh

angig voneinander, da die Energie der
ganzt

agigen Gezeiten zu 80% in gefangenen Moden ("trapped modes") enthalten ist, die
sih vertikal niht ausbreiten k

onnen, weswegen die Ozonanregung niht zur Verst

arkung
der ganzt

agigen Gezeitenamplitude am Boden beitr

agt.
Ein zus

atzliher shw

aherer Eekt ist die geringe maximale vertikale Wellenl

ange der
ganzt

agigen von a. 30 km, die eine phasengleihe Anregung im gesamten Anregungs-
gebiet verhindert und dadurh destruktive Interferenz auftritt. Da die atmosph

arishen
Absorptionen bereits 1930 gut bekannt waren ersheint aus heutiger Siht shwer verst

and-
lih warum so lange Zeit niemand diese Anregung als Antrieb f

ur die solaren Gezeiten in
Betraht zog. Lindzen (1990) bemerkt hierzu, da die atmosph

arishe Wissenshaft nur
ein kleines Feld sei und die Theorie der Gezeiten wiederum nur ein kleiner Teil, da aber
ohne Zweifel die Spezialisierung der Wissenshaftler zu einer Art "Tunnel-Vorstellung"
f

uhrt.
Die mathematishe Beshreibung der Gezeiten beginnt mit Laplae (1799, 1825), der die
Bewegungsgleihungen f

ur einen ahen Ozean konstanter Tiefe auf einem rotierenden
Planeten beshreibt. Hough (1898) formuliert das Problem f

ur die Atmosph

are, wobei
niht mehr die Frequenzen die Eigenwerte der Gleihung darstellen, sondern die soge-
nannte "

aquivalente Tiefe" - in Anlehnung an die Ozeantiefe bei Laplae - die als Se-
parationskonstante bei der Aufspaltung in horizontale und vertikale Strukturgleihung
auftritt. Die vorgegebenen Wellenzahl- und Frequenzkombinationen denieren somit das
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Eigenwertspektrum der globalen Normalmoden. Die zugeh

origen Eigenfunktionen, die die
Meridionalabh

angigkeit wiedergeben werden auh als "Hough-Moden" bezeihnet. Die
L

osungen repr

asentieren die vershiedenen Wellentypen - Kelvin-, Rossby-, und Shwere-
wellen, sowie Mishformen und sind ausf

uhrlih bei Longuet-Higgins (1968) tabelliert. Die
Theorie der solaren ganz- und halbt

agigen Gezeiten, die zu der Klasse der Shwerewellen
geh

oren und deren vertikale Struktur wurde in einer Vielzahl von Ver

oentlihungen ins-
besondere in den sehziger Jahren behandelt (Siebert, 1961; Butler und Small, 1963, Kato
1966; Lindzen 1968). Eine umfassende Darstellung der klassishen Gezeitentheorie sowie
der geshihtlihen Entwiklung wird z.B. bei Chapman und Lindzen (1971), Lindzen
(1990) oder Kato (1980) gegeben.
Im folgenden wird die Herleitung der Laplaeshen Gezeitengleihung und deren L

osung
beshrieben. Hierzu wird zun

ahst die Laplaeshe Gezeitengleihung f

ur die freien Moden
der Atmosph

are aus den linearisierten Bewegungsgleihungen entwikelt (J = 0) und
die vertikale Strukturgleihung separiert. Anshlieend wird die L

osung f

ur die solaren
Gezeiten verallgemeinert (J 6= 0).
2.2.2 Herleitung der klassishen Gezeitengleihungen
Es wird ausgegangen von den dreidimensionalen Bewegungsgleihungen f

ur kleine St

orun-
gen in einer ahen reibungsfreien Atmosph

are auf einer rotierenden Kugel mit vershwin-
dendem mittleren Zonalwind sowie der Kontinuit

atsgleihung und der thermodynami-
shen Energiegleihung. Es gilt das ideale Gasgesetz und die hydrostatishe Approxima-
tion. Die vereinfahenden Annahmen lauten im einzelnen:
1.) Die Tiefe der Atmosph

are ist klein gegen den Radius der Erde: z << R
E
, also Terme
mit dem Faktor z=R
E
werden vernahl

assigt.
2.) Der Grundzustand der Atmosph

are bendet sih in Ruhe: u
0
= v
0
= 0. Da der
Grundwind deutlih unter der Phasengeshwindigkeit der solaren Gezeiten liegt, die den
kritishen Wert f

ur die Ausbreitung von Shwerewellen darstellt, kann er vernahl

assigt
werden.
Aus der thermishen Windgleihung folgt, da bei vershwindendem Grundwind auh der
mittlere meridionale Temperaturgradient vershwindet. Die solaren Gezeiten sind zwar
sensitiv gegen

uber dem Temperaturprol die breitenabh

angigen Variationen wirken sih
jedoh nur auf die shw

aheren Moden h

oherer Ordnung aus, die mit der Breite oszillie-
ren. Die niedrigen Moden, die entlang der Breite nur shwah variieren "sehen" nur eine
breitengemittelte Temperatur.
3.) Hydrostatishe Approximation: Die Vertikalbeshleunigung ist klein gegen die Erdbe-
shleunigung und die Vertikalkomponente der Corioliskraft wird vernahl

assigt.
4.) Ideales Gasgesetz: p = RT .
5.) Mehanishes Foring und Dissipation werden vernahl

assigt.
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Mit der logarithmishen Vertikalkoordinate z =  H ln(p=p
0
), wobei p
0
einen Referenz-
druk z.B. den Bodendruk angibt, dem Geopotential  =
R
z

0
g(z
0
) dz
0
und der Denition
der statishen Stabilit

atN
2
= R=H exp( z=H) lassen sih die linearisierten Bewegungs-
gleihungen folgendermaen shreiben (Andrews et al. 1987):
u
0
t
  fv
0
+ (a os)
 1

0

= X
0
; (2.28a)
v
0
t
+ fu
0
+ a
 1

0

= Y
0
; (2.28b)
(a os)
 1
[u
0

+ (v
0
os)

℄ + 
 1
0
(
0
w
0
)
z
= 0; (2.28)

0
zt
+N
2
w
0
= J
0
=H: (2.28d)
X
0
und Y
0
beshreiben das mehanishe Foring in zonaler und meridionaler Rihtung
und werden vernahl

assigt, J
0
das thermishe Foring. Als vereinfahende Konvention
sind die partiellen Ableitungen hier durh die tiefgestellten Symbole gekennzeihnet. Als
untere Randbedingung wird gefordert, da die Vertikalgeshwindigkeit in geometrishen
Koordinaten w

bei der geometrishen H

ohe z

= 0 vershwindet. Mit w

= (1=g)
t
und
dem unteren Rand bei z

= 0 ( = 0) lautet die linearisierte Form in logarithmishen
Drukkoordinaten:

0
t
+
RT (0)
H
w
0
= 0 bei z = 0: (2.29)
Die obere Randbedingung h

angt von der speziellen L

osung ab und wird sp

ater behandelt.
Zur Separation der horizontalen und vertikalen Abh

angigkeit in den Bewegungsgleihun-
gen wird f

ur die Variablen folgender Ansatz gemaht:
(u
0
; v
0
;
0
) = e
z
2H
U(z) [~u(; ; t); ~v(; ; t);
~
(; ; t)℄ (2.30a)
w
0
= e
z
2H
W (z) ~w(; ; t): (2.30b)
Einsetzen von Gl. (2.30a) in die Gln. (2.28a,b), Vernahl

assigung der Foringterme (X
0
=
Y
0
= 0) und eliminieren der z-Abh

angigkeit U(z)e
z
2H
liefert zwei Gleihungen, die nur
noh von ;  und t abh

angen.
~u
t
  f~v + (a os)
 1
~


= 0; (2.31a)
~v
t
+ f ~u+ a
 1
~


= 0 (2.31b)
Einsetzen der Gln. (2.30a,b) in (2.28,d) und Nullsetzen der diabatishen Erw

armung
(J
0
= 0) f

uhrt zu den z-abh

angigen Gleihungen:
U(a os)
 1
[~u

+ (~v os)

℄ +

W
z
 
W
2H

~w = 0; (2.32a)

U
z
+
U
2H

~

t
+N
2
W ~w = 0: (2.32b)
Ohne Beshr

ankung der Allgemeinheit kann folgender Ansatz f

ur U gemaht werden:
U =
dW
dz
 
W
2H
: (2.33)
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Einsetzen in Gl. (2.32b) bringt die Separation der vertikalen und horizontalen Abh

angig-
keit:
 

W
zz
 
W
4H
2

N
2
W = ~w=
~

t
= 1=(gh) (2.34)
mit 1=(gh) als Separationskonstante. h ist dabei die sogenannte

aquivalente Tiefe und hat
die Dimension einer L

ange. Die beiden

aueren Terme liefern die vertikale Strukturglei-
hung:
d
2
W
dz
2
+

N
2
gh
 
1
4H
2

W = 0; (2.35)
die die vertikale Ausbreitung der Wellenl

osungen bestimmt. Mit den Gln. (2.29), (2.30)
und (2.34) lautet die untere Randbedingung
dW
dz
+

RT (0)
gh
 
1
2

W
H
= 0 bei z = 0: (2.36)
Einsetzen des horizontal abh

angigen Anteils von Gl. (2.34) in Gl. (2.32a) eliminiert die
vertikale Abh

angigkeit
(a os)
 1
[~u

+ (~v os)

℄ + (gh)
 1
~

t
= 0 (2.37)
und wir erhalten mit den Gln (2.31a), (2.31b) und (2.37) einen vollst

andigen Satz von
drei linear unabh

angigen partiellen Dierentialgleihungen erster Ordnung in den Varia-
blen ~u; ~v und
~
 zur L

osung der horizontalen Struktur. Diese bilden die Laplaeshen
Gezeitengleihungen, welhe die Bewegung einer ahen reibungsfreien Atmosph

are auf
einer rotierenden Kugel bei vershwindendem Grundwind beshreibt. Durh Ansatz einer
zonalen und zeitlihen Periodizit

at der L

osungen
(~u; ~v;
~
)  Re[exp i(s  2
t)℄ (2.38)
mit s als Wellenzahlparameter und  als Faktor der doppelten Erdumlaurequenz lassen
sih die Gleihungen durh einige elementare Umformungen in eine in Gleihung f

ur
~

reduzieren, der sogenannten horizontalen Strukturgleihung oder der Laplaeshen Gezei-
tengleihung:
L
^
 + 
^
 = 0: (2.39)
 ist dabei der Lamb-Parameter  = 4

2
a
2
=gh und L ein Dierentialoperator zweiter
Ordnung in der Variable  = sin:
L =
d
d

(1  
2
)
(
2
  
2
)
d
d

 
1

2
  
2

 s(
2
+ 
2
)
(
2
  
2
)
+
s
2
1  
2

(2.40)
L ist deniert f

ur ( 1    1) und h

angt von s und  ab. Die Randbedingungen f

ur
die L

osungen sind, da sie an den Polen gebunden sind. L und  denieren somit ein
Eigenwertproblem, das sih f

ur vorgegebene Wertepaare  und s numerish l

osen l

at
und die zugeh

origen Eigenwerte 
(;s)
n
und Eigenfunktionen 
(;s)
n
liefert. Die Laplaeshe
Gezeitengleihung f

ur die Eigenfunktionen lautet also:
L
(;s)
n
+ 
(;s)
n
= 0 (2.41)
mit n als ganzzahligem Parameter. Die 
(;s)
n
sind die Hough-Funktionen, die globalen
Normalmoden welhe die Meridionalstruktur der Eigenshwingungen zum Frequenzpara-
meter  und zur Wellenzahl s in der Atmosph

are beshreiben.
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2.2.3 Atmosph

arishe thermishe Gezeiten
Unter den atmosph

arishen thermishen Gezeiten werden nun Eigenshwingungen der At-
mosph

are verstanden, die durh die solare Einstrahlung der Sonne angeregt werden. Die
Anregung durh die Gravitation des Mondes oder der Sonne, die auh f

ur die ozeanishen
Gezeiten verantwortlih sind, sind shwah gegen die solaren Gezeiten und f

ur die Un-
tersuhungen in dieser Arbeit niht von Bedeutung (Forbes, 1982; Stening und Jaobi,
2000). Die horizontale Struktur der Moden wird, wie die freien Moden, durh die homoge-
ne Dierentialgleihung, der Laplaeshen Gezeitengleihung bestimmt und die L

osungen
sind die beshriebenen Hough-Moden.
Zur Bestimmung der vertikalen Struktur ist jedoh die solare Anregungsfunktion zu
ber

uksihtigen und die vertikale Strukturgleihung (Gl. 2.35) wird modiziert. Hierzu
wird analog zu (~u; ~v;
~
) in Gl. (2.38) die solare Anregungsfunktion in ihre zonalen Fourier-
komponenten zerlegt J
(s)
(; z) =
P
s
J
(s)
(; z) exp[i(s+ 2
t)℄ und die breitenabh

angi-
gen KoeÆzienten J
s
(; z) nah den zugeh

origen Hough-Funktionen entwikelt:
J
(s)
(; z) =
X
n
J
(s)
n
(z)
(s)
n
() mit  = sin(): (2.42)
F

ur die Vertikalgeshwindigkeit wird die gleihe zonale Abh

angigkeit wie f

ur J
(s)
(; z)
angenommen und analog zu Gl. (2.30b) folgender Ansatz gemaht:
w
(s)
(; z) = e
z=2H
X
n
W
n
(z)
s
n
(): (2.43)
Aus den Gleihungen (2.28)a-d f

ur die zonalen Fourierkomponenten zur Wellenzahl s
(u
(s)
; v
(s)
; 
(s)
; w
(s)
)(; z) und der Anregung J
(s)
(; z) mit der horizontalen Abh

angig-
keit exp[i(s + !t)℄ (! = 2
) l

at sih eine Dierentialgleihung f

ur die Vertikalbewe-
gung in Abh

angigkeit von der Anregung ableiten, die durh die Entwiklung nah Hough-
Funktionen (Gln. 2.42, 2.43) und Verwenden der Laplaeshen Gezeitengleihung (2.41)
die vertikale Strukturgleihung f

ur die einzelnen Moden liefert.
Hierzu wird zun

ahst mit Gleihung (2.28a,b) u
(s)
und v
(s)
in Abh

angigkeit von 
(s)
bestimmt. Mit 2.28d l

at sih 
(s)
durh w
(s)
und J
(s)
ersetzen. Einsetzen in (2.28)
liefert eine komplizierte Dierentialgleihung f

ur w
(s)
in  (= sin()) und z in Termen von
J
(s)
. Durh Einsetzen der Entwiklungen nah Hough-Funktionen (Gln. 2.42, 2.43) und
Verwenden der Laplaeshen Gezeitengleihung f

ur die Hough-Moden (Gl. 2.41) erhalten
wir die vertikale Strukturgleihung f

ur die einzelnen Moden:
d
2
W
(s)
n
dz
2
+
"
N
2
gh
(s)
n
 
1
4H
2
#
W
(s)
n
=
J
(s)
n
(z)e
 z=2H
gHh
(s)
n
(2.44)
mit der unteren Randbedingung (analog zu Gl. 2.36)
dW
(s)
n
dz
+
"
RT (0)
gh
(s)
n
 
1
2
#
W
(s)
n
H
= 0 bei z = 0 (2.45)
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und h
(s)
n
als der

aquivalenten Tiefe. Zur Bestimmung der L

osung am oberen Rand wird
angenommen, da die Anregung oberhalb eines kritishen Niveaus vershwindet und die
Temperatur konstant bleibt. Die vertikale Strukturgleihung (2.44) vereinfaht sih in dem
Bereih zu
d
2
W
(s)
n
dz
2
+
"
N
2
o:R:
gh
(s)
n
 
1
4H
2
#
W
(s)
n
= 0; (2.46)
mit N
o:R:
= RT
o:R:
=H
2
wobei o.R. den Bereih oberhalb von z
2
beshreibt.
Die L

osung h

angt nun davon ab, ob der Ausdruk in der ekigen Klammer positiv oder
negativ ist. F

ur negative

aquivalente Tiefen h
(s)
n
< 0, die f

ur die ganzt

agigen Gezeiten
(s=1) existieren, oder f

ur 0 < 4H
2
N
2
o:R:
=g < h
n
sind die L

osungen ged

ampft mit
W
(s)
n
 exp
8
<
:
 
"
1
4H
2
 
N
2
o:R:
gh
(
n
s)
#
1=2
z
9
=
;
: (2.47)
F

ur 0 < h
n
< 4H
2
N
2
o:R:
=gh
n
(s) folgt die negative Klammer und die oszillierende L

osung
f

ur W
(s)
n
mit
W
(s)
n
 exp(imz) mit m =
"
N
2
o:R:
gh
(
n
s)
 
1
4H
2
#
1=2
: (2.48)
Die obere Randbedingung wird hier so bestimmt, da die Gruppengeshwindigkeit der
L

osung nah oben gerihtet ist und damit Reektionen der Wellen am oberen Rand un-
terdr

ukt werden. Eine kurze Rehnung (Andrews et al. 1987) zeigt, da f

ur die relevanten
Moden (positive h
n
) bei Shwerewellen die Gruppengeshwindigkeit das gleihe Vorzei-
hen wie die Wellenzahl m hat. Somit ist das positive Vorzeihen f

ur die L

osung von W
(s)
n
zu w

ahlen.
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2.3 Hough-Moden-Analyse der Gezeiten im Zirkula-
tionsmodell
Zur Entwiklung der solaren Gezeiten nah den Eigenfunktionen ist die Laplaeshe Ge-
zeitengleihung (Gl. 2.41) zu l

osen und die Eigenwerte und Eigenfunktionen (die Hough-
Moden) zu der jeweiligen Wellenzahl und Frequenz zu berehnen. Eine Beshreibung des
vollst

andigen Verfahrens ist z.B. bei Kato (1980) oder Lindzen (1971) zu nden. Die
Anwendung der Ergebnisse, wie sie zur Analyse der Felder in den Modellexperimenten
durhgef

uhrt wurde, soll im folgenden kurz zusammengefat werden.
Die Hough-Moden werden in Reihen von Legendre-Polynomen entwikelt und die Ent-
wiklungskoeÆzienten bestimmt.

s
n
() =
1
X
j=s
 
j;n
P
j;s
()
 ist deniert im Intervall [-1,1℄ und entspriht sin oder os .  gibt die geograshe
Breite an,  wird positiv vom Nordpol gez

ahlt mit 0    180
Æ
und wird in der eng-
lishsprahigen Literatur als "olatitude" bezeihnet;  = 90  . Die jeweils ersten 100
EntwiklungskoeÆzienten  
j;n
f

ur die ersten 16 Hough-Moden der L

osungss

atze der halb-
und ganzt

agigen Gezeiten sind bei Kato (1980) tabelliert. Die Legendre-Polynome sind
in der von Neumannshen Form anzusetzen mit der Norm
Z
1
 1
jP
ns
()j
2
d =
(2s+ 1)
2
(n+ s)!
(n  s)!
:
Die zu den Hough-Funktionen korrespondierenden Funktionen f

ur die Horizontal- und
Meridionalgeshwindigkeit u
(s)
n
; v
(s)
n
untersheiden sih von den berehneten orthogona-
len Hough-Moden f

ur die Vertikalgeshwindikgeit w
(s)
n
, dem Geopotential 
(s)
n
oder der
Temperatur T
(s)
n
, die einen vollst

andigen Satz bilden. Sie lassen sih aus den Gln. 2.28
ableiten. Kato gibt daf

ur folgende Gleihungen an:
u
n;s
= (f=s)
2
1
X
j=s
[J
j
 
j 2;n
L
j
 
j;n
+ S
j
 
j+2;n
℄P
j;s
()=sin() (2.49)
v
n;s
= (f=s)
2
1
X
j=s
[A
j
 
j 1;n
+B
j
 
()
j+1;n
℄P
j;s
()=sin() (2.50)
()
Bei Kato (1980) ist hier f

alshliherweise  
j;n
statt  
j+1;n
angeben.
Die korrespondierenden Funktionen bilden keinen vollst

andigen orthogonalen Satz von
Eigenfunktionen und somit lassen sih die Gezeitenfelder nur nah den Eigenfunktionen
f

ur Geopotential, Temperatur und Vertikalgeshwindigkeit entwikeln. Die St

arke der ein-
zelnen Moden zu u
(s)
n
und v
(s)
n
bzw. die Vertikalstruktur mu aus den Ergebnissen f

ur w
(s)
n
,

(s)
n
oder T
(s)
n
abgeleitet werden.
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2.3.1 Horizontalstruktur der Hough-Moden
Die Abbildungen 2.8 bis 2.13 zeigen die Hough-Moden der ganz- und halbt

agigen Gezei-
ten der Ordnungen 1-16 an den 36 Modellgitterpunkten und die kontinuierlihen Kurven
(gestrihelt). Es zeigt sih f

ur die symmetrishen Moden der ganzt

agigen Gezeiten (s=1)
eine relativ gute Approximation f

ur die Ordnungen 1-8. Dar

uber stimmen nur noh die
Moden zu negativen

aquivalenten Tiefen hinreihend genau

uberein. Der Mode 
1
9
zeigt
sehr shlehte St

utzstellen und wird deswegen niht ber

uksihtigt. Bei den antisymme-
trishen Moden zeigt sih ein

ahnlihes Bild. Wieder ist f

ur positive

aquivalente Tiefen ab
dem 10. Mode 
1
10
keine gute

Ubereinstimmung vorhanden. Es werden also zur Entwik-
lung der ganzt

agigen Gezeiten die symmetrishen und antisymmetrishen Moden 1 bis
8 sowie die Moden -9 bis -16 verwendet. Bei den halbt

agigen Gezeiten zeigt sih f

ur die
ersten 16 Moden eine gute

Ubereinstimmung der approximierten Kurven an den Modell-
gitterpunkten mit den kontinuierlihen Kurven und dort k

onnen die Moden 
2
2
bis 
2
1
7
verwendet werden.
2.3.2 Entwiklung der Erw

armungsraten nah Hough-Moden
Zur Entwiklung der ganzt

agigen Komponente der Erw

armungsraten J
1
() nah Hough-
Funktionen (siehe Gl. 2.42) werden die jeweils ersten 12 symmetrishen und antisymmetri-
shen Moden angesetzt. F

ur die halbt

agige die ersten 12 Moden, die aus 6 symmetrishen
und 6 antisymmetrishen bestehen. Die Ber

uksihtigung doppelt so vieler Moden bei den
ganzt

agigen Gezeiten folgt aus der Aufspaltung der Eigenwertl

osungen der horizontalen
Strukturgleihung in positive und negative

aquivalente Tiefen und damit in zwei S

atze
von Eigenmoden. Die negativen Eigenwerte beshreiben Moden, die sih niht vertikal
ausbreiten k

onnen, also im Bereih der Anregungsregion gebunden sind. Diese Moden
dominieren die L

osung bei den ganzt

agigen Gezeiten f

ur  > 30
Æ
. Dort (bei 30
Æ
) wird der
Nenner des Operators L in der horizontalen Strukturgleihung (Glg. 2.41) 
2
  
2
gleih
Null ( = os()). Polw

arts davon ist der Coriolisparameter gr

oer als die Frequenz der
Welle und dort k

onnen sih interne Shwerewellen bei Approximation an die Ergebnisse
f

ur Fl

ussigkeiten auf einer rotierenden Ebene niht ausbreiten (Chapman und Lindzen
1970). Formell wird das in der vertikalen Strukturgleihung 2.35 deutlih, die oszillieren-
de L

osungen nur f

ur hinreihend kleine positive Werte von h
n
besitzt und f

ur negative h
n
ged

ampfte L

osungen:
4H
2
N
2
=(gh
n
)  1 > 0:

Aquatorw

arts von 30
Æ

ubersteigt die Frequenz der ganzt

agigen Gezeiten die Coriolisfre-
quenz und die vertikal propagierenden Moden dominieren. Damit sind die beiden gemein-
samen S

atze von Hough-Moden bei den ganzt

agigen Gezeiten gleihermaen zu ber

uk-
sihtigen, da der eine die horizontale Struktur

aquatorw

arts, der andere wesentlih die
Struktur polw

arts von 30
Æ
Breite bestimmt. Dementsprehend besitzen die Eigenmoden
zu negativen

aquivalenten Tiefen polw

arts von 30
Æ
und die Moden zu positiven

aqui-
valenten Tiefen

aquatorw

arts von 30
Æ
maximale Amplituden (vgl. Abb. 2.8-2.11). Bei
den halbt

agigen und h

oheren Gezeiten existieren keine negative

aquivalente Tiefen, da
der Coriolisparameter erst am Pol mit der Frequenz der Welle der halbt

agigen Gezeiten
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Symmetrishe Hough Moden 
s=1
n
Abbildung 2.8: Normierte symmetrishe Hough Moden (
R

0
j
s
n
j
2
sin()d = 1) der
ganzt

agigen Gezeiten (s=1) mit positiver sowie negativer

aquivalenter Tiefe h
n
. Die durh-
gezogene Linie gibt die Modellwerte an den 36 Breiten an.
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Symmetrishe Hough Moden 
s=1
n
Abbildung 2.9: Normierte symmetrishe Hough Moden (
R

0
j
1
n
j
2
sin()d = 1) der
ganzt

agigen Gezeiten (s=1) mit positiver sowie negativer

aquivalenter Tiefe h
n
. Die durh-
gezogene Linie gibt die Modellwerte an den 36 Breiten an.
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Antisymmetrishe Hough Moden 
s=1
n
Abbildung 2.10: Normierte antisymmetrishe Hough Moden (
R

0
j
s
n
j
2
sin()d = 1) der
ganzt

agigen Gezeiten (s=1). Die durhgezogene Linie gibt die Modellwerte an den 36
Breiten an.
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Antisymmetrishe Hough Moden 
s=1
n
Abbildung 2.11: Normierte antisymmetrishe Hough Moden (
R

0
j
s
n
j
2
sin()d = 1) der
ganzt

agigen Gezeiten (s=1). Die durhgezogene Linie gibt die Modellwerte an den 36
Breiten an.
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Hough Moden 
s=2
n
Abbildung 2.12: Normierte Hough Moden (
R

0
j
s
n
j
2
sin()d = 1) der halbt

agigen Gezei-
ten (s=2). Die durhgezogene Linie gibt die Modellwerte an den 36 Breiten an.
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Hough Moden 
s=2
n
Abbildung 2.13: Normierte Hough Moden (
R

0
j
s
n
j
2
sin()d = 1) der halbt

agigen Gezei-
ten (s=2). Die durhgezogene Linie gibt die Modellwerte an den 36 Breiten an.
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zusammenf

allt. Somit bestimmen auh nur die st

arksten Moden eines Satzes von Hough-
Funktionen die L

osung.
2.3.3 Entwiklung der Temperaturgezeiten nah Hough-Moden
Zur Entwiklung der Temperaturgezeiten nah Hough-Funktionen (Gl. 2.51) werden f

ur
die ganzt

agigen Gezeiten nur die 12 geeignetesten Moden der L

osungss

atze zu positiven
und negativen

aquivalenten Tiefen, bei den halbt

agigen Gezeiten die ersten 16 zu den
positiven ber

uksihtigt.
T
(s)
() =
X
n
T
(s)
n

(s)
n
() (2.51)
Damit wird die bestm

oglihe Approximation der urspr

unglihen Felder erzielt. Die Ver-
wendung der weiteren Moden f

uhrt zu keiner weiteren Verbesserung, da die Au

osung der
Breiten im Modell mit 36 Gitterpunkten die Orthogonalit

at der vershiedenen Hough-
Moden begrenzt
Z

0

s
n
()
s
n
0
() sin()d 6= 0:
Damit wird auh die Berehnung der EntwiklungskoeÆzienten 
s
n
f

ur die Temperatur
und f

ur die Erw

armungsraten (
s
n
= T
s
n
; J
s
n
)

s
n
=
Z

0
F
s
()
s
n
()sin()d

Z

0
j
s
n
()j
2
sin()d mit F
s
= J
s
; T
s
zunehmend ungenau und die h

oheren Glieder der Reihenentwiklung (Produkte 
s
n

s
n
())
f

uhren zu keiner weiteren Verbesserung der Approximation.
2.3.4 Rekonstruktion der Modellfelder
Zur Absh

atzung der G

ute der Entwiklung der Modellfelder wird im folgenden die Re-
konstruktion der Modellfelder aus der Hough-Moden Entwiklung mit den urspr

unglihen
Modellfeldern verglihen. Abb. 2.14-2.17 zeigen die ganz- und halbt

agigen Gezeitenan-
teile der Erw

armungsraten und der Temperatur f

ur Fr

uhjahr und Sommerbedingungen
im COMMA-Modell sowie die Rekonstruktion der Felder aus den Entwiklungen nah
Hough-Moden. Zum einen werden nur die drei st

arksten beobahteten Moden bei der Re-
konstruktion ber

uksihtigt und zum anderen alle entwikelten. W

ahrend die Rekonstruk-
tion der wesentlihen Strukturen der urspr

unglihen Felder bereits gut durh die st

arksten
Moden geleistet wird bringt die Ber

uksihtigung aller entwikelten Moden eine deutlih
bessere Au

osung der feinen Strukturen, insbesondere der Asymmetrie zum

Aquator bei
Sommerbedingungen auf der Nordhemisph

are und insgesamt eine gute Approximation
der urspr

unglihen Felder. Die ganzt

agigen Gezeiten zeigen nur in H

ohen oberhalb 110
km insbesondere in Breiten n

ordlih von 60
Æ
Abweihungen gr

oer als 5%, die halbt

agi-
gen Gezeiten nur oberhalb von 120 km wiederum polw

arts von 60
Æ
geograsher Breite.
Die Temperaturgezeiten, die die "Antwort" der Atmosph

are auf die thermishe Anregung
wiedergeben, werden besser reproduziert als die Erw

armungsraten.
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Abbildung 2.14: Ganzt

agige und halbt

agige Anteile der Erw

armungsraten im COMMA-
Modell und Rekonstruktion der Felder aus den 3 st

arksten Hough-Moden, sowie aus allen
entwikelten Moden f

ur den 21. M

arz in K/Tag. Gezeigt ist auh die Dierenz zwishen
der bestm

oglihen Approximation und den urspr

unglihen Modellfeldern.
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Abbildung 2.15: wie Abb. 2.14 aber f

ur die halb- und ganzt

agigen Gezeitenanteile der
Temperatur.
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Abbildung 2.16: wie Abb. 2.14 aber f

ur den 21. Juni.
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Abbildung 2.17: wie Abb. 2.15 aber f

ur den 21. Juni.
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2.3.5 Vertikalstruktur der Hough-Moden
Abbildungen 2.18-2.21 zeigen die Vertikalstruktur der Hough-Moden der ganz- und halbt

agi-
gen Anteile von Erw

armungsraten und Temperatur bei

Aquinoktien- und Solstitienverh

alt-
nissen. Aufgrund der vorhandenen Symmetrie zum

Aquator dominieren in der Analyse
deutlih die symmetrishen Hough-Moden. Im Sommer sind die antisymmetrishen Antei-
le aufgrund der nihtsymmetrishen Einstrahlung zum

Aquator erwartungsgem

a gr

oer
als im Fr

uhjahr, was z.B. der (1,-1)-Mode zeigt. W

ahrend dieser Mode der ganzt

agigen
Gezeitenanteile der Erw

armungsraten im Sommer unterhalb von 40 km sowie oberhalb der
Mesosph

are vergleihbar gro zu den symmetrishen Moden (1,1) und (1,-4) ist, die die
st

arksten Anteile nah dem Hauptmode (1,-2) sind, ist dieser st

arkste antisymmetrishe
Mode im Fr

uhjahr deutlih shw

aher als die 4 ersten symmetrishen Moden. Im Tempe-
raturfeld wird der Eekt noh wesentlih verst

arkt, die antisymmetrishen Anteile sind
in Sommer und Fr

uhjahr die shw

ahsten Komponenten, im Fr

uhjahr sogar

uber einen
weiten H

ohenbereih

uber eine Zehnerpotenz shw

aher als die ersten 4 symmetrishen
Moden.
Bei den halbt

agigen Gezeitenanteilen zeigt sih ein

ahnlihes Bild f

ur die Erw

armungsra-
ten. Der niedrigste antisymmetrishe Mode (2,3) ist in weiten H

ohenbereihen shw

aher
als die ersten 4 symmetrishen Hough-Moden. Bei der Temperatur ist der (2,3) Mode
im Sommer jedoh

uberwiegend der zweitst

arkste. Die Ursahe da dieser antisymme-
trishe Mode der Temperaturresponse dort st

arker ist liegt darin, da sih die halbt

agi-
gen Gezeitenmoden alle vertikal ausbreiten k

onnen (propagating modes) und die verti-
kale Wellenl

ange mit zunehmender Ordnung abnimmt. Die solare Anregung, die bei den
halbt

agigen Gezeiten zu

uber 2/3 durh die O
3
-Absorption der UV-Strahlung bedingt ist
und

uber einen H

ohenbereih von a 30 km verteilt ist (Abb. 2.1) erfolgt damit bei den
Moden mit groer vertikaler Wellenl

ange phasengleih und die Superposition der Anre-
gungsenergie verst

arkt den Mode im gesamten Anregungsbereih. Besonders deutlih ist
dies am (2,2) Mode zu sehen, der mit der gr

oten

aquivalenten Tiefe die grote vertikale
Wellenl

ange besitzt und deutlih als st

arkster Mode in der Temperaturantwort auftritt.
Die ganzt

agigen Gezeiten haben demgegen

uber eine maximale vertikale Wellenl

ange von
28 km (
1
1
) und die "propagating modes", die nur bei positiver

aquivalenter Tiefe existie-
ren werden wegen destruktiver Interferenz niht verst

arkt. Die Anregung der ganzt

agigen
Gezeitenmoden erfolgt in erster Linie durh den troposph

arishen Wasserdampf, dessen
Hauptanteil

uber einen Bereih von 10 km verteilt ist.
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St

arkste Hough KoeÆzienten 
s=1;2
n
(J)[K=day℄
Abbildung 2.18: St

arkste HoughkoeÆzienten der ganz- und halbt

agigen Anteile der
Erw

armungsraten am 21. M

arz im COMMA-Modell dargestellt durh den dekadishen
Logarithmus des Amplitudenbetrages der Moden in K=Tag.
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St

arkste Hough KoeÆzienten 
s=1;2
n
(T )[K℄
Abbildung 2.19: St

arkste HoughkoeÆzienten der ganz- und halbt

agigen Gezeiten der Tem-
peratur am 21. M

arz im COMMA-Modell dargestellt durh den dekadishen Logarithmus
des Amplitudenbetrages der Moden in K.
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St

arkste Hough KoeÆzienten 
s=1;2
n
(J)[K=day℄
Abbildung 2.20: wie Abb. 2.18, aber f

ur den 21. Juni.
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St

arkste Hough KoeÆzienten 
s=1;2
n
(T )[K℄
Abbildung 2.21: wie Abb. 2.19, aber f

ur den 21. Juni.
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Kapitel 3
Modellsimulationen
Im folgenden werden die Modellsimulationen zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau in der
mittleren Atmosph

are vorgestellt. Diese werden erg

anzt durh eine Simulation zu l

angen-
abh

angigen Variationen des Windfeldes durh station

are Wellen. Zun

ahst wird ein

Uber-
blik

uber die Modellbedingungen f

ur die Simulationen gegeben und der Kontrollauf f

ur
die CO
2
- und O
3
-Untersuhungen behandelt. Die Zonalmittel von Temperatur und Zo-
nalwind werden mit der Standardatmosph

are CIRA 1986 (Fleming et al. 1990) verglihen
und die diabatishe Vertikal- und Meridionalzirkulation behandelt. Dabei wird untersuht
inwieweit die rein diabatishe Vertikal- und Meridionalzirkulation durh dynamishe Ef-
fekte, insbesondere durh die solaren Gezeiten, modiziert wird.
Die Modellsimulationen zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau behandeln zum einen den Ein-
u von starken

Anderungen der Konzentrationen, wie der CO
2
-Verdopplung, der O
3
-
Halbierung und einer breitenabh

angigen O
3
-Abnahme um maximal 50% an den Polen um
die wesentlihen Eekte aufzuzeigen und die Ursahen deutlih herauszustellen. Zum an-
deren werden Simulationen mit geringen

Anderungen durhgef

uhrt wie der CO
2
-Zunahme
um 10%, und der zus

atzlihen breitenabh

angigen O
3
-Abnahme um maximal 10% um so-
wohl den CO
2
-bedingten dekadishen Temperaturtrend, als auh den gesamten CO
2
- und
O
3
- bedingten dekadishen Temperaturtrend und Trend der Windparameter in der mitt-
leren Atmosph

are abzuleiten. Zus

atzlih werden Modellsimulationen mit CO
2
-Zunahme
und O
3
-Abnahme zwishen 5% und 50% sowie beides gekoppelt durhgef

uhrt und der
langfristige Trend der Windparameter in den mittleren Breiten im Mesopausenbereih
untersuht. Die Ergebnisse werden durh Vergleih mit fr

uheren Modelluntersuhungen
und Messungen diskutiert, die Ergebnisse f

ur die halbt

agigen solaren Gezeiten werden
zum Vergleih mit Rehnungen nah der klassishen Gezeitentheorie

uberpr

uft.
Da die Modelluntersuhungen von zonal symmetrishen Bedingungen ausgehen werden
dort l

angenabh

angige Variationen niht ber

uksihtigt. Langzeitwindmessungen im Me-
sopausenbereih an vershiedenen Stationen entlang eines Breitenkreises beispielsweise
weisen jedoh auf deutlihe l

angenabh

angige Variationen der Trends des Zonalwindes und
der halbt

agigen solaren Gezeitenamplitude hin. Um die zonale Variabilit

at abzush

atzen
wird eine Modellsimulation durhgef

uhrt, in der l

angenabh

angige Variationen durh sta-
tion

are Wellen am Beispiel des winterlihen stratosph

arishen Polarwirbels in der Nord-
hemisph

are untersuht wird.
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3.1 Kontrollauf
Die Modellsimulationen zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau werden bei Sommerbedingun-
gen auf der Nordhemisph

are durhgef

uhrt. Das Modell wird mit einer konstanten Dekli-
nation f

ur den 21. Juni und einem horizontal isotherm geshihteten Temperaturprol ge-
startet, das die wesentlihe Struktur der vertikalen Temperaturshihtung wiedergibt. Die
Atmosph

are bendet sih zu Beginn der Simulation in Ruhe. Die dierentielle Erw

armung
durh die solare Einstrahlung und die Abk

uhlung der Atmosph

are setzt die Zirkulation
in Gang, deren zonal gemittelter Zustand nah a. 40 Tagen ein quasistation

ares Gleih-
gewiht erreiht, das den mittleren Zustand der Atmosph

are gut beshreibt. Es werden
keine systemeigenen Shwingungen im Modell aufgebaut; die periodishen Shwingungen
die auftreten sind die harmonishen Shwingungen durh die solare Anregung, die sola-
ren Gezeiten. Diese sind, wie die mittlere Zirkulation, nah den ersten 40 Tagen nahezu
vollst

andig entwikelt.
3.1.1 Modellfelder und Standardatmosph

are CIRA 1986
Zonal gemittelte Temperatur
Abbildung 3.1 zeigt die Zonalmittel von Temperatur und Zonalwind f

ur den 21. Juni
im Kontrollauf am Modelltag 40. Die Struktur des Temperaturfeldes stimmt gut mit der
Standardatmosph

are 1986 (Fleming et al. 1990), (Abb. 1.1a)

uberein. Die kalte tropishe
Tropopause mit Temperaturen von 200 210K, sowie die warme Stratosph

are mit einem
positiven meridionalen Temperaturgradienten von der Winter- zur Sommerhemisph

are
und einer Maximaltemperatur von 280K in der polaren Sommerstratopause werden im
Modellauf wiedergegeben. Auh die abnehmende Temperatur mit weiter zunehmender
H

ohe und der entgegengerihtete meridionale Temperaturgradient in der dar

uberliegenden
Mesosph

are, mit einem Temperaturminimum von 140K in der polaren Sommermesopau-
se, stimmt gut mit der Standardatmosph

are

uberein. Die starke Temperaturzunahme in
der unteren Thermosph

are oberhalb von 110 km, wo St

oe der Neutralgasatmosph

are mit
geladenen Teilhen zunehmend die Atmosph

are aufheizen, wird im Modell auh wieder-
gegeben. In anderen Bereihen gibt es bei den Absolutwerten jedoh auh Untershiede.
Die Stratopause liegt im Modellauf s

udlih von 60
Æ
S a. 10 km zu hoh, die Stratosph

are
ist bis auf die polaren s

udlihen Breiten im Kontrollauf bis zur Stratopause im Modell
a. 10K k

alter, und die Mesopause ist s

udlih von 30
Æ
N deutlih k

alter. Die kalte Me-
sopause ist im Modell auf die dynamishe Abk

uhlung durh das brehen der solaren Ge-
zeiten in dem H

ohenbereih, insbesondere der halbt

agigen Komponente, zur

ukzuf

uhren.
Damit verbunden ist ein abw

arts gerihteter W

armetransport. Der Eekt wird bei den
Modellsimulationen zur O
3
-Variation ausf

uhrlih diskutiert. Dort wird eine Erw

armung
der unteren Thermosph

are durh die Abshw

ahung der halbt

agigen solaren Gezeiten
beobahtet.
Aus den Abweihungen in den Temperaturfeldern folgen auh Untershiede in der diaba-
tishen Zirkulation, die im n

ahsten Abshnitt behandelt wird. Diese sind jedoh klein
gegen

uber dem Einu der brehenden Gezeiten auf die Meridionalzirkulation.
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Abbildung 3.1: Zonalmittel von Temperatur (a) und Zonalwind (b) im Kontrollauf im
COMMA-Modell am 21. Juni, Modelltag 40.
Zonal gemittelter Zonalwind
Der zonal gemittelte Zonalwind (Abb. 3.1b) wird weitgehend durh die zonal gemittelten
Temperaturen balaniert. Da er bei der Standardatmosph

are in weiten Teilen aus der ther-
mishen Windgleihung abgeleitet ist ergibt sih eine zu den Temperaturen vergleihbare

Ubereinstimmung zwishen Modell und Standardatmosph

are. Die wesentlihen Merkma-
le werden im Modellauf gut wiedergegeben. In der Troposph

are herrshen

uberwiegend
Westwinde, mit Ausnahme von einem Gebiet zwishen 30
Æ
N und den

aquatorialen Brei-
ten, in dem Ostwind herrsht und das in der Standardatmosph

are shw

aher ausgepr

agt
ist. Die stratosph

arishen / mesosph

arishen Jets mit Ostwind in der Sommerhemisph

are
und Westwind in der Winterhemisph

are liegen in den gleihen H

ohen, und die Maxima
von  40m=s beim Ostwind und 90m=s beim Westwind liegen in der rihtigen Gr

oen-
ordnung. Auh die Windumkehr in der oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are
durh brehende Shwerewellen, sowie der

aquatoriale Ostwindjet in der unteren Thermo-
sph

are, der durh das brehen der solaren Gezeiten in dem Bereih erzeugt wird, wird im
Modell wiedergegeben. Untershiede treten in den polaren Breiten der S

udhemisph

are in
der Mesosph

are und unteren Thermosph

are auf, wo im Modell oberhalb von 80 km durh
Ablagerung von Shwerewellenimpuls Ostwinde erzeugt werden, die Standardatmosph

are
jedoh Westwinde anzeigt. In den mittleren Breiten ist die Windumkehr im Mesopau-
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senbereih mit maximal 10   15m=s, insbesondere in der Nordhemisph

are, im Modell
deutlih shw

aher. Es ist jedoh zu ber

uksihtigen, da die Standardatmosph

are in dem
Bereih relativ ungenau ist. Modernere Klimatologien wie beispielsweise das HWM90 Mo-
dell (Hedin et al., 1996) liefern hier bessere

Ubereinstimmung. Weiterhin wird im Modell
die quasi zweij

ahrigen Oszillation (QBO) niht selbstkonsistent erzeugt und die damit
verkn

upften Windsysteme in der

aquatorialen unteren Stratosph

are niht reproduziert.
Deswegen wird dort nur ein mittlerer Zustand beshrieben.
3.1.2 Diabatishe und dynamishe Modellzirkulation
Als diabatishe Zirkulation bezeihnet man die zonal gemittelte vertikal-meridional-Zirkulation,
die erforderlih ist um die diabatishe Erw

armung der Atmosph

are ausshlielih durh
adiabatishe Prozesse zu kompensieren. H

aug werden

Anderungen der Strahlungsbedin-
gungen anhand der

Anderung der diabatishen Zirkulation diskutiert (Memmesheimer,
1985; Fomihev and Shved, 1988). Als dynamishe Zirkulation soll hier die Modellzirku-
lation bezeihnet werden, die auh den Einu von Shwerewellen und solaren Gezeiten
ber

uksihtigt. Im folgenden wird die diabatishe Zirkulation und der Einu der Dy-
namik behandelt. Der Eliassen-Palm-Flu und die Divergenz durh die solaren Gezeiten
wird beshrieben und die einzelnen Anteile zugeordnet.
Diabatishe Zirkulation
Die diabatishe Vertikalzirkulation folgt aus der thermodynamishen Energiegleihung f

ur
die zonal gemittelten Felder mit dem vertikalen Temperaturprol T (z) und den diabati-
shen Nettoerw

armungsraten T=t


diab:
. Die Gesamterw

armung setzt sih zusammen
aus der diabatishen Nettoerw

armung durh die solare Einstrahlung und Strahlungs-
abk

uhlung sowie der adiabatishen Erw

armung bzw. Abk

uhlung durh die Vertikalbe-
wegung. Horizontaler advektiver Temperaturtransport wird vernahl

assigt.
T
t
=
T
t




adiab:
+
T
t




diab:
Bei Stationarit

at und mit den Beziehungen f

ur die potentielle Temperatur  und die
Temperatur T
T
t
= 0;
d
dt




adiab:
= 0;  = T exp(z=H);
dT
dt
=
T
t
+ w
T
z
folgt:
T
t




diab:
= w

T
z
+

H
T

; mit  =
R

p
; H =  
z
ln
p
p
0
:
Nettoerw

armungsraten
Abb. 3.2 zeigt die Nettoerw

armungsraten im COMMA-Modell f

ur den 21. Juni. Entspre-
hend der solaren Einstrahlung wird eine gror

aumige Erw

armung der Sommerhemisph

are
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Abbildung 3.2: Nettoerw

armungsraten T=t


diab:
in K/Tag im Kontrollauf am Modelltag
40 f

ur den 21. Juni.
beobahtet und eine Abk

uhlung der Winterhemisph

are. In der oberen Mesosph

are und un-
teren Thermosph

are oberhalb von 70 km wird durh die starke dynamishe Abk

uhlung der
Mesopausenregion in allen Breiten eine Nettoerw

armung beobahtet. In der polaren Som-
merhemisph

are oberhalb von 100 km shw

aht sih die Erw

armung bis zum vershwinden
ab. Dies ist durh die Abnahme der solaren Erw

armung in dem H

ohenbereih aufgrund
der abnehmenden Ozonkonzentration und der noh shwahen Absorptionen von moleku-
larem Sauersto bedingt. Oberhalb von 110 km bestimmt wieder die solare Einstrahlung
die Nettoerw

armung und es wird eine Abk

uhlung der Winterhemisph

are und Erw

armung
der Sommerhemisph

are beobahtet.
Vertikalbewegung
Wir folgen der Denition der Vertikalgeshwindigkeit von Fomihev et al. (1988), bei
der der global gemittelte vertikale Massentransport vershwindet: w

= w   w = . Da-
bei sind die doppelt gestrihenen Gr

oen die Globalmittel und die einfah gestrihenen
die Zonalmittel. Da in den logarithmishen Drukkoordinaten im Modell die Dihte hori-
zontal niht variiert, folgt die Vereinfahung zur Abweihung vom Mittelwert: w

= w w.
Abb. 3.3 a) zeigt die diabatishe Vertikalgeshwindigkeit f

ur COMMA-Modelltempera-
turen im Kontrollauf nah 40 Tagen am 21. Juni. Die diabatishe Zirkulation folgt im
wesentlihen aus der Nettoerw

armung. Bis in 70  80 km H

ohe existiert

uberwiegend eine
Ein-Zellen-Zirkulation mit Aufsteigen auf der sommerlihen Nordhemisph

are und Absin-
ken auf der S

udhemisph

are, wobei die Nullinie deutlih in die S

udhemisph

are vershoben
ist. Im Bereih oberhalb der Stratopause zwishen 50 und 65 km wird am

Aquator ein Ein-
shlu mit einer isolierten Zelle beobahtet, die eine zus

atzlihe kleinr

aumige Zirkulation
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Abbildung 3.3: Diabatishe Vertikalgeshwindigkeit w w
global
in [mm/sek℄ f

ur COMMA-
Modelltemperaturen im Kontrollauf (a) sowie dynamishe Vertikalbewegung im Kon-
trollauf (b) am Modelltag 40 f

ur den 21. Juni.
anzeigt. Diese folgt aus der Abnahme der Erw

armungsraten im Ozonminimum oberhalb
der Stratopause. Im Gebiet zwishen 80 und a. 105 km H

ohe werden starke St

orungen
der gror

aumigen Ein-Zellen-Zirkulation beobahtet, mit mehreren kleinen Zellen auf-
und absteigender Bewegung und einer Rihtungsumkehr der Vertikalbewegung an den
Polen. In der Winterhemisph

are werden durh die tiefen Mesopausentemperaturen positi-
ve Nettoerw

armungsraten erzeugt, die zur aufsteigenden Bewegung in den polaren Breiten
f

uhren, in der Sommerhemisph

are haben die Nettoerw

armungsraten in 100 km H

ohe ein
Minimum, da die Ozonerw

armung dort abnimmt und die Erw

armung durh molekula-
ren Sauersto noh shwah ist. Dies f

uhrt zur Abw

artsbewegung oberhalb der polaren
Sommermesopause. Dar

uber (oberhalb 110 km) dominiert, wie in der Stratosph

are, wie-
der die Ein-Zellen-Zirkulation mit Aufsteigen in der Sommerhemisph

are und Absinken in
der S

udhemisph

are, wobei die aufsteigende Bewegung wiederum in die Winterhemisph

are
reiht.
Dynamishe Modellzirkulation
Bei Ber

uksihtigung der Dynamik treten deutlihe Abweihungen von der rein strah-
lungsbedingten diabatishen Zirkulation auf. Abb. 3.3 b) zeigt das Zonalmittel der Ver-
tikalbewegung f

ur den Kontrollauf nah 40 Modelltagen. Die gror

aumige Aufteilung in

uberwiegend eine Zelle auerhalb des Mesopausenbereihs zwishen 90 und 110 km H

ohe
bei der diabatishen Zirkulation, in dem Aufsteigen in der Sommer- und Absinken in der
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Winterhemisph

are beobahtet wird, wird

uberlagert von starken dynamishen St

orungen
oberhalb von 60 km mit mehreren aufeinanderfolgenden Zirkulationszellen von a. 15
Æ
Breite in denen abwehselnd Auf- und Abwind vorherrshen.
Qualitative

Ubereinstimmung mit der diabatishen Vertikalbewegung ist polw

arts von 50
Æ
Breite bis in 90 km H

ohe in beiden Hemisph

aren vorhanden. Die Dynamik verst

arkt die
Zirkulation jedoh und die Aufw

artsbewegung auf der Nordhemisph

are bzw. die Abw

arts-
bewegung auf der S

udhemisph

are ist etwa doppelt so stark. Mit zunehmender H

ohe wird
aufgrund der wahsenden dynamishen Eekte nur polw

arts von 60
Æ
qualitative

Uber-
einstimmung beobahtet. In den niederen Breiten, werden Maximalgeshwindigkeiten von

uber 100mm=s erreiht gegen

uber 5   10mm=s in der rein strahlungsbedingten diaba-
tishen Zirkulation. Die Ursahe der massiven St

orungen der Vertikalwinde ist die Aus-
breitung der solaren Gezeiten in die Mesosph

are und unteren Thermosph

are. Der st

arkste
Einu wird dabei durh die halbt

agige Komponente ausge

ubt, wie im folgenden gezeigt
wird.
Eliassen-Palm-Flu durh solare Gezeiten
Abb. 3.4 a-d zeigen den EP-Flu, der den Transport von Impuls und W

arme durh die
vorhandenen Wellenst

orungen angibt, in der Vektordarstellung sowie die Beshleunigung
des zonalen Grundstroms durh die Dissipation von Wellenenergie, als Konturplot. Die
Denitionen des EP-Flusses und die Divergenz lauten in sph

arishen logarithmishen
Drukkoordinaten nah Andrews et al. (1987)
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Zur besseren Darstellung wurde in Abb. 3.4 der EP-Flu mit der Dihte und dem Erdra-
dius a normiert und die Vertikalkomponente des Flusses um den Faktor 100 gestrekt.
Die Beshleunigung des zonalen Grundstroms folgt durh Multiplikation mit (
0
a)
 1
aus
der EP-Flu-Divergenz. Der normierte EP-Flu (
0
a)
 1
 (F
()
;F
(z)
) ist in m
2
=s
2
ange-
geben, die Zonalbeshleunigung u=t = (
0
a)
 1
(r  F ) in m=s=Tag. In Abb. 3.4a ist
der gesamte Flu aller Gezeitenkomponenten dargestellt, 3.4(b-d) zeigen den ganzt

agigen,
den halbt

agigen und den Anteil der h

oherfrequenten Gezeiten. Die Separation der ganz-
und halbt

agigen Anteile des EP-Flusses wurde durh Fourierlterung der zonalen Welle 1
und Welle 2 der Geshwindigkeit- und Temperaturfelder erreiht. Eine zeitlihe Filterung
an jedem Gitterpunkt zur Ableitung der Gezeiten ist wegen der zonalen Symmetrie des
Modells

aquivalent.
Der gesamte EP-Flu ist haupts

ahlih durh die ganz- und halbt

agigen Gezeiten be-
dingt. Die ganzt

agigen liefern in 70   120 km H

ohe im

aquatorialen Bereih wesentlihe
Beitr

age zum Ostwind sowie in den niederen Breiten bei 10  30
Æ
Beitr

age zur ostw

arts
gerihteten Beshleunigung in 90 120 km H

ohe. Die halbt

agigen Gezeiten dominieren im

ubrigen Bereih mit einem aufw

arts und

aquatorw

arts gerihteten Flu aus niederen bis
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Abbildung 3.4: Eliassen-Palm-Flu als Vektordiagramm und Zonalbeshleunigung in
m/s/Tag als Konturplot. Gesamter welleninduzierten Anteil (a) sowie Beitr

age von
ganzt

agigen Gezeiten (b), halbt

agigen Gezeiten () und h

oherfrequenten Anteilen (d) am
21. Juni nah 40 Modelltagen. Die Vertikalkomponente F
z
ist um den Faktor 100 gestrekt.
mittleren Breiten oberhalb von 80 km. Dieser Flu ist mit einem westw

arts gerihteten Im-
puls

ubertrag verbunden. Oberhalb von 120 km bestimmen die halbt

agigen Gezeiten fast
vollst

andig den EP-Flu und die Zonalbeshleunigung, doh k

onnen im oberen Randbe-
reih des Modells numerish bedingte St

orungen der Gezeitenamplituden auftreten. Die
h

oheren Gezeitenanteile (3.4d) zeigen nur oberhalb von 110 km zwishen 30
Æ
S und 60
Æ
S
nennenswerte Beitr

age, im

ubrigen Modellgebiet ist ihr Einu vershwindend gering.
Insgesamt zeigt sih, da die solaren Gezeiten in niederen bis mittleren Breiten ober-
halb der unteren Mesosph

are Energie dissipieren und zu Beshleunigungen des zonalen
Grundstroms beitragen. Dieser Energie- und Impuls

ubertrag f

uhrt zu starken vertikalen
Windst

orungen wie beim Vergleih zwishen diabatisher Vertikalzirkulation und Modell-
zirkulation gezeigt wurde.
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CO
2
-Anstieg in der mittleren
Atmosph

are
Im folgenden werden die Modelluntersuhungen zum CO
2
-Anstieg vorgestellt. Es wird
zum einen die Verdopplung der momentanen CO
2
-Konzentration von 360 ppmV auf
720 ppmV simuliert und zum anderen zum Zwek von Trenduntersuhungen Modellsi-
mulationen mit geringen

Anderungen durhgef

uhrt.
Die Untersuhungen sind folgendermaen gegliedert: Zun

ahst folgt eine ausf

uhrlihe Be-
handlung des 2  CO
2
Modellszenarios mit besonderer Ber

uksihtigung der halbt

agigen
solaren Gezeiten. Diese wird nah ihren Eigenmoden - den Hough-Moden - entwikelt und
der Einu der CO
2
-bedingten Abk

uhlung der mittleren Atmosph

are auf die einzelnen
Moden untersuht. Im zweiten Teil wird ein Modellauf mit einer CO
2
-Erh

ohung von 10%
behandelt, was in etwa der Zunahme in den letzten 30 Jahren entspriht, und daraus
der dekadishe CO
2
-bedingte Temperaturtrend abgeleitet. Dies wird mit Ergebnissen aus
fr

uheren Modelluntersuhungen zum Langzeittrend durh den CO
2
-Anstieg verglihen.
In weiteren Untersuhungen zum CO
2
-Anstieg wird in einem dritten Teil der Trend der
Windparameter im Mesopausenbereih bei 52
Æ
N bei einem shrittweisen CO
2
-Anstieg
von 5 bis 50% behandelt. Die Modellergebnisse werden mit Messungen verglihen und die
Ergebnisse f

ur die halbt

agigen solaren Gezeiten des Zonalwindes im 2  CO
2
-Modellauf
zus

atzlih mit Rehnungen nah der klassishen Gezeitentheorie. Der dritte bis letzte
Teil der Untersuhungen folgt bei den gekoppelten Simulationen zum CO
2
-Anstieg und
O
3
-Abbau in Kap. 6.
4.1 Das 2  CO
2
-Szenario
Zun

ahst wird der Einu der CO
2
-Verdopplung auf die Zonalmittel von Temperatur und
Zonalgeshwindigkeit sowie auf die solaren Gezeiten untersuht. Dabei wird ausf

uhrlih
die Auswirkung der Abk

uhlung der mittleren Atmosph

are durh den CO
2
-Anstieg auf die
halbt

agigen Gezeiten diskutiert.
65
KAPITEL 4. CO
2
-ANSTIEG IN DER MITTLEREN ATMOSPH

ARE
4.1.1 Zonalmittel von Temperatur und Zonalgeshwindigkeit
Abb. 4.1 zeigt die Zonalmittel f

ur Temperatur und Zonalwind im 2  CO
2
-Modellauf
(a, ) und die

Anderung gegen

uber dem Kontrollauf (b, d). Die CO
2
-Verdopplung be-
wirkt im Gegensatz zu der durh den erh

ohten Treibhauseekt verursahten allgemeinen
Erw

armung der Troposph

are in der mittleren Atmosph

are eine generelle Abk

uhlung. Die
Troposph

are ist im Modell nur grob wiedergeben und wegen der fehlenden Bodenener-
giegleihung und der fehlenden CO
2
-IR-Strahlungs

usse niht gezeigt. Der Einu der

Anderung durh den CO
2
-Anstieg auf die Stratosph

are ist oberhalb von 20 km jedoh
zu vernahl

assigen. Die Abk

uhlung der mittleren Atmosph

are von 20 km bis zum obe-
ren Modellrand ist durh die erh

ohte IR - Emission in den Weltraum bedingt, die den
Eekt der Absorption und R

ukstreuung der vom Erdboden und tieferliegenden Luft-
shihten emittierten IR-Strahlung

uberwiegt. Da die Abk

uhlungsraten mit der Tempe-
ratur zunehmen (f

ur die Shwarzk

orperstrahlung gilt: T=t  T
4
) wird die st

arkste
Abk

uhlung im Bereih der h

ohsten Temperaturen beobahtet. Die Maximalwerte liegen
bei 15   20K in der polaren Winterstratopause und

uber 60K in der unteren Thermo-
sph

are oberhalb von 120 km. Im Mesopausenberih, der polaren Sommerhemisph

are, der
durh ein Temperaturminimum gekennzeihnet ist, ist der Trend nur shwah, was auh
Abbildung 4.1: Zonal gemittelte Felder von Temperatur [K℄ und Zonalwind [m=s℄ im
2 CO
2
-Modellauf und

Anderung gegen

uber dem Kontrollauf am 40. Modelltag f

ur den 21.
Juni.
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aus Langzeitbeobahtungen abgeleitet wird (L

ubken et al., 2000b). Die Zonalgeshwindig-
keit zeigt die st

arksten

Anderungen in der oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are
in der Winterhemisph

are. Der

aquatoriale Ostwindjet in der unteren Thermosph

are und
die Windumkehr oberhalb von 100 km, die im Kontrollauf (Abb. 3.1) zu sehen sind, wer-
den vom

Aquator bis in die mittleren Breiten der Winterhemisph

are nahezu vollst

andig
zerst

ort. Durh die Abshw

ahung des ostw

arts gerihteten Impuls

ubertrages aus den bre-
henden thermishen Gezeiten

aquatorw

arts von 60
Æ
S wird der mesosph

arishe Westwind
im 2  CO
2
-Modellauf um bis zu 10m=s verst

arkt. Nur im H

ohenbereih 40  80 km zwi-
shen

Aquator und 40
Æ
S nimmt der Westwind durh die Abshw

ahung des meridionalen
Temperaturgradienten geringf

ugig ab. In der Sommerhemisph

are bleibt die Windumkehr
oberhalb von 80 km erhalten, darunter wird der Ostwind leiht verst

arkt (bis zu 5m=s).
4.1.2 Solare Gezeiten
Wie die Analyse der Energie

usse in Kap. 3.1.2 gezeigt hat wird die st

arkste dynamishe

Anderung der diabatishen Meridionalzirkulation durh die ganzt

agigen und halbt

agigen
Gezeiten verursaht. Wie

andern sih nun die solaren Gezeiten im 2  CO
2
-Modellauf ?
Abbildung 4.2: Amplitude der ganz- und halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes in m=s im
Referenzlauf und Dierenzen des 2 CO
2
-Modellaufs gegen

uber dem Referenzlauf. Modell-
tag 40 am 21. Juni.
67
KAPITEL 4. CO
2
-ANSTIEG IN DER MITTLEREN ATMOSPH

ARE
Abb. 4.2, und 4.3 (a-d) zeigen die Amplituden der ganz- und halbt

agigen Gezeiten des
Zonalwindes und der Temperatur im Referenzlauf und die Dierenzen zwishen den Fel-
dern bei CO
2
-Verdopplung und dem Referenzlauf. Bei den halbt

agigen Gezeiten wird
eine Abnahme der Amplitude um bis zu 50% beobahtet; die ganzt

agigen Gezeiten zeigen
bis auf einzelne kleine Bereihe starker Zunahme hingegen

uberwiegend nur eine geringe

Anderung. Um die starke D

ampfung der halbt

agigen Gezeitenamplitude zu analysieren
werden die halbt

agigen Temperaturgezeiten in ihre orthogonalen Eigenfunktionen, die
Hough-Moden, entwikelt (vgl. Kap. 2.3) und die

Anderung der einzelnen Moden unter-
suht. Die 6 st

arksten Moden der halbt

agigen Temperaturgezeiten im 2 CO
2
-Lauf sowie
die Dierenzen des 2 CO
2
-Laufs gegen

uber dem Referenzlauf (vgl. Abb.2.21) zeigt Abb.
4.4.
Wie im Referenzlauf dominiert der 
2
2
-Mode im 2  CO
2
-Lauf und bei den Dierenzen
deutlih die Gesamtamplitude. Neben den anderen symmetrishen Moden sind bei Solsti-
tienbedingungen auh die antisymmetrishen Anteile des 
2
3
- und 
2
5
-Modes nennenswert.
Das Amplitudenverh

altnis 
2
2
: 
2
3
: 
2
4
: 
2
5
: 
2
6
betr

agt in 50 km H

ohe: 1 : 2  10
 2
: 0:16 :
9 10
 2
: 4 10
 2
: 6 10
 3
und in 110 km: 1 : 0:17 : 3 10
 2
: 0:22 : 2 10
 2
: 0:17. Wegen der
Abbildung 4.3: Amplitude der ganz- und halbt

agigen Gezeiten der Temperatur in K im Re-
ferenzlauf und Dierenzen des 2 CO
2
-Modellaufs gegen

uber dem Referenzlauf. Modelltag
40 am 21. Juni.
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Abbildung 4.4: Hough-Moden-Analyse der halbt

agigen Gezeiten der Temperatur im 2CO
2
-
Lauf (a) und Dierenz zum Referenzlauf f

ur Modelltag 40 am 21. Juni (b). Die starke
Dominanz des 
2
2
-Modes ist deutlih sihtbar.
Dominanz des 
2
2
-Modes, die aus seiner groen vertikalen Wellenl

ange von

uber 150 km
folgt, aufgrund der er phasengleih im gesamten O
3
-Absorptionsbereih zwishen 20 und
50  60 km angeregt wird, ist, wie Abb. 4.4 b) zeigt, auh die starke Abnahme bei CO
2
-
Anstieg durh die Sensitivit

at dieses Modes bedingt. Die wesentlihen

Anderungen der
halbt

agigen Gezeiten lassen sih also anhand des 
2
2
-Modes untersuhen. Der Einu der
CO
2
-Verdopplung und der O
3
-Halbierung sowie beides kombiniert auf den 
2
2
-Mode wird
im

ubern

ahsten Kapitel mit einem einfahen Modell nah der klassishen Gezeitentheorie
bei den kombinierten Modell

aufen behandelt.
4.2 Dekadisher Temperaturtrend
Abshlieend soll der durh den CO
2
-Anstieg bedingte dekadishe Temperaturtrend in der
mittleren Atmosph

are abgesh

atzt werden. Hierzu wurde ein Modellauf mit 10% CO
2
-
Zunahme durhgef

uhrt, was in etwa der

Anderung in einem Zeitraum von 30 Jahren
entspriht. Abb. 4.5 gibt den Temperaturtrend f

ur den H

ohenbereih zwishen 20 km und
120 km f

ur vershiedene Breiten wieder. In der unteren Stratosph

are betr

agt der Trend
 0:3K=dek und verst

arkt sih bis auf  0:7 bis  1K=dek in der oberen Stratosph

are.
In der Mesosph

are nimmt der Trend wieder ab und liegt bei  0:5 bis  0:7K=dek. Die
Breitenabh

angigkeit ist relativ shwah, nur in der unteren Thermosph

are zeigen sih
Untershiede um bis zu 25% mit einer Zunahme zu den h

oheren Breiten.
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Abbildung 4.5: Dekadisher Temperaturtrend im COMMA-Modell f

ur vershiedene Brei-
ten und im Globalmittel bei CO
2
-Zunahme um 10 ppmV/dek, abgeleitet aus dem Modellauf
mit 10% Zunahme f

ur Modelltag 40 am 21. Juni.
4.3 Fr

uhere Modelluntersuhungen zum CO
2
-Anstieg
Wie bereits in der Einleitung beshrieben sind als fr

uhere Modellstudien zum CO
2
-Anstieg
in der mittleren Atmosph

are besonders die Arbeiten von Rind et al. (1990) und Berger und
Dameris (1993), im folgenden auh BuD, zu nennen. Dort wurden die 2  CO
2
-Szenarien
berehnet, bei BuD auh der dekadishe Temperaturtrend f

ur vershiedene Breiten bis in
150 km bestimmt.
2  CO
2
-Szenario
In der aktuellen 2 CO
2
-Modellsimulation stimmt die Abk

uhlung im Bereih der unteren
Stratosph

are und oberen Mesosph

are

uberwiegend mit den Ergebnissen von BuD

uberein.
Hingegen ist sie um 2  5K gr

oer als in den Untersuhungen von Rind et al. (1990). Im
Bereih der Stratopause treten Untershiede gegen

uber beiden Untersuhungen auf. Die
Abk

uhlung auf der Winterseite um bis zu 20K ist etwa um 5K st

arker als bei BuD und
um 15K st

arker als bei Rind et al. (1990). Die Abk

uhlung der unteren Thermosph

are
oberhalb von 120 km um mehr als 60K ist um a. 20K st

arker als bei BuD. Auh liegt
das Maximum der Abk

uhlung um a. 10 km h

oher. Das ist eine direkte Folge der starken
thermosph

arishen Aufheizung, die hier in

Ubereinstimmung mit der Standardatmosph

are
CIRA (1986) bei 120 km beginnt, bei BuD bei a. 110 km. Die st

arkere Abk

uhlung der
unteren Thermosph

are oberhalb von 110 km gegen

uber den Ergebnissen von BuD ist auf
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die h

ohere Kollisionsrate f

ur die Stodeaktivierung von CO
2
durh atomaren Sauersto in
der hier verwendeten CO
2
-Parametrisierung zur

ukzuf

uhren. Die Stodeaktivierungsrate
k
O
= 310
 12
m
3
=s ist der Arbeit von Shved et al. (1998) entnommen, die diese als Mit-
telwert von Labormessungen (1:2 1:5 m
3
=s) und Satellitenbeobahtungen (3 6 m
3
=s)
verwenden.
Dekadisher Trend
Leitet man aus der Modellstudie zur CO
2
-Verdopplung von Rind et al. (1990) einen linea-
ren Trend ab, ergibt sih eine Abk

uhlung um weniger als 0:1K=dek f

ur die untere und bis
0:3K=dek f

ur die obere Stratosph

are. In der Mesosph

are nimmt sie wieder ab auf 0:1 bis
0:2K=dek. BuD berehnen f

ur Nordwinterbedingungen eine Abk

uhlung von 0:2K=dek
in der unteren bis 0:6K=dek in der oberen Stratosph

are. In der Mesosph

are wird bis in
die Mesopausenregion eine Abnahme auf 0:3K=dek und oberhalb der Mesopausenregi-
on wiederum eine Zunahme der Abk

uhlung bis auf 2K=dek bei 110 km H

ohe berehnet.
Die Ergebnisse f

ur den dekadishen Temperaturtrend aus der aktuellen Untersuhung
stimmen also relativ gut mit den Ergebnissen von BuD f

ur Nordwinterbedingungen

ube-
rein. Beide Modellstudien untersheiden sih, abgesehen von der CO
2
-Parametrisierung,
im wesentlihen durh die untershiedlihe Au

osung, der Verwendung von Ozonprolen
aus Langzeitbeobahtungen sowie der Verwendung einer Shwerewellenparametrisierung
in der aktuellen Untersuhung und die Betrahtung von Sommerbedingungen statt Win-
terbedingungen in der Nordhemisph

are. Nimmt man an, da der Einu dieser Gr

oen
klein ist auf die Trendrehnungen, zeigt sih, da das neue CO
2
-Parametrisierungsshema
mit exakter Berehnung der Abk

uhlungsraten f

ur vershiedene Konzentrationen im LTE-
Bereih von der fr

uheren Parametrisierung zumindest f

ur geringe

Anderungen gut appro-
ximiert wird.
Eine weitere Untersuhung zum Einu einer shrittweisen CO
2
-Erh

ohung um 5 bis 50%
auf die Windparameter in 52:5
Æ
N in der Mesopausenregion wird in Kapitel 6 behan-
delt und mit dem Einu des O
3
-Abbaus und kombinierten Modelluntersuhungen zum
CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau diskutiert. Dort werden die Ergebnisse auh mit Langzeit-
messungen verglihen.
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3
-Abbau in der mittleren
Atmosph

are
H

aug werden in Modellstudien die Folgen des Ozonabbaus durh Simulationen des Ozon-
lohs untersuht (z.B. Dameris et al., 1991; Cariolle et al. 1990). Hier soll jedoh der
globale abnehmende Langzeittrend behandelt werden. Da insbesondere im Sommer in
Langzeitwindmessungen im Mesopausenbereih ein starker Trend des mittleren Zonal-
windes und der halbt

agigen Gezeitenamplitude beobahtet wird, werden die aktuellen
Modelluntersuhungen f

ur Junibedingungen durhgef

uhrt.
Im folgenden sollen die Auswirkungen der Ozonabnahme auf die Temperatur und Zirku-
lation der mittleren Atmosph

are und unteren Thermosph

are im COMMA-Modell unter-
suht werden. Die Modellstudie zur Verringerung des Ozons teilt sih in 4 Abshnitte.
Im ersten Teil wird zur Untersuhung der wesentlihen Eekte als "rst guess" eine Mo-
dellsimulation mit gleihm

aiger Halbierung des Ozongehalts durhgef

uhrt. Da in dem
Modell keine komplexen hemishen Umwandlungsprozesse enthalten sind und deswegen
die Strahlungseigenshaften des Ozons im Vordergrund stehen, werden in dem Modell-
versuh die Eekte f

ur geringe O
3
-Abnahmen stark

uberh

oht und damit hervorgehoben
und niht durh zus

atzlihe Energiequellen oder Senken v

ollig ver

andert. Im zweiten Teil
wird der Einu der Breitenabh

angigkeit des Ozonabbaus gegen

uber der gleihm

aigen
Reduktion in einem Modellexperiment mit maximal 50% Ozonreduktion in der Strato-
sph

are an den Polen und einer shwahen Reduktion in den Tropen um 5% untersuht.
Im dritten und vierten Teil, die in Kapitel 6 gemeinsam mit den kombinierten Modell-
experimenten zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau behandelt werden, wird der Trend der
Wind- und Temperaturparameter im Mesopausenbereih der mittleren Breiten der Nord-
hemisph

are f

ur gleihm

aige Ozon

anderungen um 5, 10, 25 und 50% behandelt, sowie
der dekadishe Trend aus einem Modellversuh mit realistisher Breitenabh

angigkeit des
Ozonabbaus um maximal 10% an den Polen und gleihm

aigem CO
2
-Anstieg um 10% f

ur
den H

ohenbereih 20   120 km in vershiedenen Breiten abgeleitet. Die Ergebnisse wer-
den durh Vergleih mit Messungen und Ergebnissen aus der klassishen Gezeitentheorie
diskutiert.
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5.1 Das 1=2 O
3
-Szenario
Zur Untersuhung der wesentlihen Auswirkungen des O
3
-Abbaus auf die Zirkulation der
mittleren Atmosph

are wird als "rst guess" -Modellsimulation die Halbierung der momen-
tanen O
3
-Konzentration behandelt. Im folgenden werden die Ergebnisse f

ur Temperatur,
Zonalgeshwindigkeit und halbt

agige Gezeitenamplitude des Zonalwindes und die

Ande-
rungen gegen

uber dem Kontrollauf vorgestellt.
5.1.1 Zonal gemittelte Temperatur
Abb. 5.1 zeigt die zonal gemittelten Temperaturen bei gleihm

aiger Ozonreduktion um
50% sowie die Dierenz gegen

uber dem Kontrollauf. Es wird eine generelle Abk

uhlung na-
hezu der gesamten mittleren Atmosph

are im 1=2 O
3
-Modellauf aufgrund der shw

aheren
UV-Absorption von Ozon beobahtet. In der Stratopause, der Region mit den h

ohsten
Temperaturen in der mittleren Atmosph

are, ist die Abk

uhlung am st

arksten, mit Werten
von 30 40K. Bemerkenswert an der vertikalen Temperaturverteilung ist, da das Tempe-
raturmaximum niht mit dem Ozonmaximum zusammenf

allt, was in a. 35 40 km H

ohe
liegt (Abb. 2.1). Dies ist darauf zur

ukzuf

uhren, da die solare Erw

armung J
O
3
st

arker
von der optishen Tiefe u=
R
1
z
k


O
3
dz, mit k

als ExtinktionskoeÆzient und 
O
3
als Ab-
Abbildung 5.1: Zonalmittel der Temperatur in K im 1=2  O
3
-Modellauf sowie Dierenz
des 1=2 O
3
-Laufs gegen

uber dem Kontrollauf im COMMA-Modell am 21. Juni
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sorberdihte, abh

angt, mit der sie exponentiell abnimmt, als von der tats

ahlih am Ort
vorhandenen Absorberkonzentration. S

udlih von 60
Æ
S ist das Maximum der Abk

uhlung
mit dem Temperaturmaximum bis in 70 km H

ohe vershoben, was auf das h

ohergelegene
Ozonmaximum in den Breiten im Juni zur

ukzuf

uhren ist. Die Mesopausenregion zeigt die
gr

ote Breitenabh

angigkeit der Temperatur

anderung zwishen den beiden Modell

aufen.
Die polare Winterhemisph

are k

uhlt sih um 20K auf der Winterpolseite ab und die polare
Sommerhemisph

are erw

armt sih geringf

ugig. Dies f

uhrt zum Vershwinden des meridio-
nalen Temperaturgradienten in 100 km H

ohe. In der unteren Thermosph

are zwishen 110
und 130 km wird eine Erw

armung um bis zu 20K beobahtet. Diese wird erzeugt durh
eine Abshw

ahung der durh die brehenden solaren Gezeitenwellen bedingten dyna-
mishen Abk

uhlung. Bei der Dissipation der Wellenenergie wird ein abw

arts gerihteter
W

armetransport induziert, der mit einer Nettoabk

uhlung der Umgebung verbunden ist
(Waltersheid 1981, Shoeberl et al. 1983). Die Gleihung f

ur die Temperatur

anderung
durh den turbulenten vertikalen W

armeu lautet:
T
t
=  
1

0

z
(
0
w
0
T
0
) +

H
w
0
T
0
: (5.1)
Abb. 5.2 zeigt die Abk

uhlung durh den turbulenten vertikalen Flu f

uhlbarer W

arme im
Abbildung 5.2: Turbulenter vertikaler Flu f

uhlbarer W

arme
T
t
=  
1

0

z
(
0
w
0
T
0
)+

H
w
0
T
0
in K=Tag im Kontrollauf (a), 1=2O
3
-Lauf (b) und die halbt

agigen Anteile im Kontrollauf
() und 1=2 O
3
-Lauf (d) am 21. Juni.
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Kontrollauf und im 1=2  O
3
-Lauf, sowie die halbt

agigen Anteile. Der 1=2  O
3
-Lauf zeigt
eine starke Abshw

ahung des abw

artsgerihteten turbulenten Flusses f

uhlbarer W

arme
gegen

uber dem Kontrollauf. Die maximalen negativen Werte in 120 km H

ohe reduzieren
sih dabei von 100 bis 150K=Tag auf 10 bis 20K=Tag, also auf etwa 10-15% der ur-
spr

unglihen Werte. Betrahtet man den halbt

agigen Anteil, so zeigt sih, da nahezu die
gesamte Abk

uhlung in der unteren Thermosph

are im Kontrollauf durh die halbt

agigen
Gezeiten bedingt ist. Im 1=2O
3
-Modellauf ist der halbt

agige Anteil nahezu vershwunden.
Ein weiteres Gebiet, in dem im 1=2 O
3
-Modellauf eine Erw

armung gegen

uber dem Kon-
trollauf beobahtet wird, ist die polare Sommermesopause n

ordlih von 60
Æ
N . Diese
Erw

armung wird,

ahnlih dem Eekt durh die solaren Gezeiten durh eine

Anderung
der turbulenzbedingten dynamishen Abk

uhlung durh brehende kleinskalige Shwere-
wellen erzeugt. Diese werden in der Atmosph

are durh das

Uberstr

omen von orograshen
Hindernissen oder durh konvektive Prozesse in der Troposph

are angeregt. Sie k

onnen je-
doh auh durh barokline Instabilit

aten in der Stratosph

are oder Mesosph

are angeregt
werden. Da sie im Modell niht aufgel

ost werden k

onnen werden sie in parametrisierter
Form behandelt (vgl. Kap. 2.1.3). Vergleihsmodell

aufe, in denen statt der Shwerewellen-
parametrisierung ein Rayleigh-Reibungsterm verwendet wurde, zeigen diese Erw

armung
bei Ozonhalbierung niht (niht explizit abgebildet). Die Erw

armung in dem Bereih ist
also niht durh die

Anderung der gror

aumigen diabatishen Vertikal- und Meridional-
zirkulation bedingt. Die Ursahe liegt vielmehr in der Abshw

ahung des Sommerme-
sosph

arenjets, die mit der Ozonabnahme verkn

upft ist (vgl. Abb.5.4). Die Beziehung f

ur
die dynamishe Abk

uhlung C
g
durh die W

armeudivergenz von internen Shwerewellen
lautet nah Shoeberl et al. (1983):
C
g
=
1
2
N
2

v
R
p

u
2
N
2
+
D
turb
Pr

(5.2)
mit N als Brunt-V

ais

al

a Frequenz, dem Rayleigh-ReibungskoeÆzienten , der turbu-
lenten Prandtl-Zahl Pr, der turbulenten Diusion D
turb
, den spezishen W

armekapa-
zit

aten bei konstantem Druk und Volumen 
p
und 
v
und der Gaskonstante R. Die
Abbildung 5.3: Dierenz der Erw

armungsraten durh brehende Shwerewellen zwishen
1=2 O
3
-Modellauf und dem Kontrollauf bei Sommerbedingungen in K/Tag.
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dynamishe Abk

uhlung durh Shwerewellen C
g
ist proportional zur turbulenten Dif-
fusion D
turb
und zur Doppler-vershobenen Phasengeshwindigkeit u

im Quadrat, mit
u

= u os() + v sin()  .  bezeihnet den Winkel, den die x-Ahse mit der Ausbrei-
tungsrihtung der Shwerewelle einshliet. Damit geht die Abnahme des Zonalwindes
u bei den zum Grundstrom entgegengerihteten Wellen auh zur vierten Potenz in die
Abnahme der dynamishen Abk

uhlung ein. Abb. 5.3 zeigt die Dierenz der durh die
Shwerewellen induzierten Erw

armungsraten ( C
g
) zwishen den beiden Modell

aufen.
Im 1=2 O
3
-Lauf wird eine Erw

armung der Mesopausenregion in den mittleren bis hohen
Breiten der Sommerhemisph

are um maximal 6K=Tag beobahtet.
In der Winterhemisph

are ist dieser Eekt von untergeordneter Rolle. Trotz vergleih-
bar groer Abnahme der Abk

uhlungsraten durh Shwerewellen zu denen in der Nordhe-
misph

are dominiert dort die Abk

uhlung durh die Ozonabnahme gegen

uber der geringeren
Abk

uhlung durh brehende Shwerewellen. Die Abk

uhlung der Atmosph

are ist dort im
Mesopausenbereih zwishen 30
Æ
S und 60
Æ
S lediglih etwas shw

aher als in der Umge-
bung, was an den Ausbuhtungen der Isolinien bei der Temperaturdierenz erkennbar ist
(Abb. 5.1).
5.1.2 Zonal gemittelter Zonalwind
Den zonal gemittelten Zonalwind f

ur das 1=2 O
3
-Szenario und die

Anderung gegen

uber
dem Kontrollauf zeigt Abb. 5.4. Durh die starke Abnahme des meridionalen Temperatur-
gradienten verringern sih die stratosph

arishen/mesosph

arishen Zonalwindjets um mehr
als 20 m/s. Der Ostwindjet in der Sommerhemisph

are reduziert sih auf Absolutwerte
Abbildung 5.4: Zonalmittel der Zonalgeshwindigkeit in m/s im 1=2  O
3
-Modellauf und
Dierenz zwishen 1=2 O
3
-Lauf und Kontrollauf im COMMA-Modell am 21. Juni.
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von maximal 20   30m=s. Die starke Abnahme des Mesosph

arenjets in der Sommerhe-
misph

are f

uhrt einerseits zu der oben erw

ahnten Abshw

ahung der Eddy-Diusion f

ur
brehende Shwerewellen und dadurh auh zu einer geringeren Impulsudivergenz im
Bereih der Brehungsregion. Andererseits kommt es zu einer Abshw

ahung der blokie-
renden Wirkung f

ur westw

arts wandernde Shwerewellen. Diese k

onnen sih zunehmend
in die obere Mesosph

are ausbreiten und dort westw

arts gerihteten Impuls beim Wellen-
brehen ablagern. Beide Eekte f

uhren zu einer Abshw

ahung der Windumkehr in der
Sommerhemisph

are.
Die zonalen Beshleunigungsraten durh die Shwerewellen (Abb. 5.5) verdeutlihen den
Zusammenhang. Die Hauptzentren der Impulsablagerung in 80 km H

ohe nehmen in bei-
den Hemisph

aren gegen

uber dem Referenzlauf (Abb. 2.7) ab. In der Nordhemisph

are
entwikelt sih dar

uber ein Gebiet mit westw

arts gerihteter Beshleunigung von bis zu
30m=s=Tag, das der Windumkehr entgegenwirkt. In der Winterhemisph

are wird imMeso-
pausenbereih die Windumkehr verst

arkt und ein Absinken der Nullwindlinie um 5 10 km
in den mittleren Breiten beobahtet. Dort dominiert die Abnahme des mesosph

arishen
Westwindjets

uber den Shwerewelleneekt. Dies ist analog zu den Temperatur

anderun-
gen, wo die Abk

uhlung durh die O
3
-Abnahme st

arker ist, als die shw

ahere Erw

armung
durh die Shwerewellen. Der

aquatoriale Ostwindjet in der unteren Thermosph

are ver-
shwindet vollst

andig im 1=2  O
3
-Lauf. Dieser wird durh das Brehen der thermishen
Gezeiten verursaht (Grollmann 1992, Berger 1994). Das Vershwinden ist daher eine
Folge der starken Abnahme der halbt

agigen Gezeitenamplitude (vgl. Abb. 5.6).
Abbildung 5.5: Beshleunigung des Grundstroms durh brehende Shwerewellen in der
oberen Mesosph

are / unteren Thermosph

are im 1=2  O
3
-Lauf in m/s/Tag und Dierenz
gegen

uber dem Kontrollauf.
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5.1.3 Halbt

agige Gezeitenamplitude des Zonalwindes
Die halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes erreihen ihre maximalen Amplituden in der
unteren Thermosph

are in 110   120 km H

ohe und das Zentrum ist um a. 20
Æ
in die
Winterhemisph

are vershoben (vgl. halbt

agige Gezeitenamplitude im Kontrollauf, Abb.
4.2). Sie weisen eine irregul

are Vertikalstruktur auf, die stark durh Wehselwirkungen
mit brehenden Shwerewellen bedingt ist. Abb. 5.6 zeigt die halbt

agige Gezeitenampli-
tude im 1=2 O
3
-Lauf sowie die Dierenz gegen

uber dem Kontrollauf. Die Ozonhalbierung
f

uhrt zu einer D

ampfung des Maximums um bis zu 75%. Das Zentrum vershiebt sih um
a. 10
Æ

aquatorw

arts. In den mittleren Breiten der Nordhemisph

are betr

agt die D

amp-
fung im Mesopausenbereih 20-30%. In tieferen H

ohen zwishen 60 km und 80 km liegt im
Kontrollauf ein Maximum mit Amplituden von bis zu 20m=s, das im 1=2  O
3
-Lauf ver-
shwindet. Die Amplituden nehmen auf maximal 8m=s ab. In der S

udhemisph

are in den
mittleren Breiten im H

ohenbereih 60   90 km wird die Amplitude der halbt

agigen Ge-
zeiten um a. 50% ged

ampft. Insgesamt zeigt die halbt

agige Gezeitenamplitude von allen
Parametern die h

ohste Sensitivit

at in der oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are.
In Kapitel 6 werden die Ergebnisse mit Rehnungen nah der klassishen Gezeitentheorie
f

ur den st

arksten halbt

agigen Gezeitenmode 
2
2
verglihen.
Abbildung 5.6: Halbt

agige Gezeitenamplitude des Zonalwindes in m/s im 1=2  O
3
-
Modellauf und Dierenz des 1=2O
3
-Laufs gegen

uber dem Kontrollauf im COMMA-Modell
am 21. Juni.
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5.2 Breitenabh

angige Ozonabnahme
Da der Ozontrend in der Realit

at im Gegensatz zu dem Modellexperiment mit gleihm

ai-
ger Ozonreduktion eine starke Breitenabh

angigkeit aufweist wird zum Vergleih ein Mo-
dellauf mit "realistisher" Breitenverteilung des stratosph

arishen Ozonabbaus durh-
gef

uhrt. Dabei soll untersuht werden wie stark sih die

Anderung des meridionalen Gra-
dienten der Ozonkonzentration auf die Temperatur- und Geshwindigkeitsfelder auswirkt.
Realisiert wird das im Modell, indem ein breiten- und h

ohengewihteter Anteil von der
vorhandenen Ozonkonzentration abgezogen wird.
C
0
O
3
= (1  f W (; z)) C
O
3
W (; z) ist eine breiten- und h

ohenabh

angige Wihtefunktion. Der Parameter f gibt die
maximale Ozonabnahme f

ur W=1 an. An den Polen ist die Ozonabnahme maximal (W=1)
und im Bereih der Tropen minimal (W=0.1). W (; z) wird zerlegt in eine breiten- und
eine h

ohenabh

angige Funktion W (; z) = w
1
()w
2
(z). Die Breitenabh

angigkeit wird ap-
proximiert durh eine empirishe Formel, die eine symmetrishe Ann

aherung an die Dif-
ferenz des Gesamtozongehalts zwishen den Perioden 1964-1980 und 1984-1993 (Bojkov
1995) im Sommer darstellt (Abb. 5.7).
w() = 1:13  (1  0:9  exp( 
2
=4000));  = geogr. Breite in Grad:
Die aktuelle Ozonkonzentration in der Mesosph

are ist von der Stratosph

are weitgehend
entkoppelt. Die Stratosph

are hat eine sehr stabile Shihtung, daher ist der Austaush ge-
ring gegen die photohemishe Ozonproduktion und Reduktion in dem Bereih. Oberhalb
von 55 km wird deswegen eine exponentielle Ann

aherung an die Referenzbedingungen
angenommen:
w(z) =

1 : 0  z  55 km
1  exp( (z   55 km)=H) : z > 55 km:
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Abbildung 5.7: Wihtefunktion f

ur die Ozonabnahme und beobahtete Abnahme zwishen
den Perioden 1964-1980 und 1984-1993 im Juni (nah Bojkov, 1995).
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Im folgenden werden die Ergebnisse f

ur Temperatur, Zonalwind und halbt

agige Gezei-
tenamplitude des Zonalwindes in dem Modellauf mit "realistisher" Breitenverteilung
des Ozonabbaus und die

Anderungen gegen

uber dem gleihm

aigen Abbau vorgestellt.
Zun

ahst wird eine starke

Uberh

ohung des maximalen Ozonabbaus um 50% an den Po-
len behandelt. Zur Absh

atzung des dekadishen Trends wird in Kap. 6 eine realistishe
Ozonreduktion f

ur einen Zeitraum von dreiig Jahren von maximal 10% an den Polen
angenommen.
5.2.1 Zonal gemittelte Temperatur
Die zonal gemittelten Temperaturen und die

Anderungen gegen

uber dem Kontrollauf zeigt
Abb. 5.8. Es wird wiederum

uberwiegend eine Abk

uhlung der mittleren Atmosph

are be-
obahtet. Die

Anderung ist maximal in der oberen Stratosph

are in den mittleren bis
hohen Breiten der Sommerhemisph

are. S

udlih von 30
Æ
N ist die Abk

uhlung der Strato-
sph

are und Mesosph

are mit Absolutwerten von 5   10K deutlih shw

aher als bei der
gleihm

aigen O
3
-Halbierung (Abb. 5.1). Insbesondere oberhalb der Stratopause nimmt
die Abk

uhlung stark ab, da die Ozonabnahme in der Modellsimulation haupts

ahlih
auf die Stratosph

are beshr

ankt ist. Die Erw

armung der polaren Sommermesopause auf-
grund der abnehmenden Abk

uhlung durh brehende Shwerewellen, die bereits bei der
Abbildung 5.8: Zonalmittel der Temperatur [K℄ bei breitenabh

angiger Ozonabnahme um
50% an den Polen und 5% in den Tropen und Dierenz gegen

uber dem Kontrollauf am
21. Juni.
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gleihm

aigen Ozonhalbierung beobahtet wurde, verst

arkt sih deutlih und reiht nun
bis in die mittleren Breiten und in die untere Mesosph

are. Auh die Erw

armung der
unteren Thermosph

are aufgrund der geringeren dynamishen Abk

uhlung durh Gezeiten-
brehen ist, wie im Modellexperiment mit gleihm

aiger O
3
-Reduktion, zu beobahten.
Mit Maximalwerten um 10  12K ist sie jedoh etwa um ein Drittel shw

aher.
5.2.2 Zonal gemittelter Zonalwind
Der mittlere Zonalwind wird bei der realistishen Breitenverteilung der Ozonabnahme
(Abb. 5.9) in der n

ordlihen Sommerhemisph

are wesentlih st

arker ver

andert als bei der
gleihm

aigen Ozonhalbierung. Durh die starke Abk

uhlung der polaren Stratosph

are ge-
gen

uber den mittleren Breiten kehrt sih der meridionale Temperaturgradient um, so da
n

ordlih von 60
Æ
N bis in 70 km der

ostlihe stratosph

arishe/mesosph

arishe Jet zerst

ort
wird und sih aufgrund der thermishen Windbeziehung Westwinde ausbilden. Dadurh
wird wiederum einerseits die blokierende Wirkung f

ur vertikal ausbreitende westw

arts
wandernde Shwerewellen aufgehoben und andererseits vermindert sih der Impuls

ubert-
rag brehender ostw

arts wandernder Shwerewellen im Mesopausenbereih durh die Ab-
nahme der turbulenten Diusion. Somit vershwindet dort die Windumkehr. Auh der

aquatoriale Ostwindjet in der unteren Thermosph

are vershwindet fast vollst

andig, wie
Abbildung 5.9: Zonalmittel der Zonalgeshwindigkeit [m/s℄ bei breitenabh

angiger Ozon-
abnahme um 50% an den Polen und 5% in den Tropen und Dierenz gegen

uber dem
Kontrollauf am 21. Juni.
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bei der gleihm

aigen Ozonhalbierung, aufgrund der Abnahme der halbt

agigen Gezeiten
und der abnehmenden Impulsudivergenz aus den brehenden Gezeiten. Auf der Winter-
hemisph

are ist fast keine

Anderung zu beobahten, der Westwindjet wird nur geringf

ugig
abgeshw

aht.
5.2.3 Halbt

agige Gezeitenamplitude des Zonalwindes
Die halbt

agige Gezeitenamplitude (Abb. 5.10) zeigt wiederum eine starke D

ampfung bei
der breitenabh

angigen O
3
-Reduktion. Trotz einer deutlih shw

aheren Ozonabnahme in
den mittleren und niederen Breiten, als bei gleihm

aiger Ozonreduktion um einen Fak-
tor 5-10 betr

agt die Amplitudenabnahme der halbt

agigen Gezeiten mit a. 50% im Ma-
ximum etwa 2=3 der Amplitudenabnahme bei gleihm

aiger Ozonreduktion. Es kommt
also oensihtlih niht auf die lokale Ozonkonzentration an, sondern auf die integra-
le Ozonerw

armung. Dies ist insbesondere deswegen interessant, weil der st

arkste Mo-
de der halbt

agigen Gezeiten, 
2
2
, sein Anregungsmaximum in niederen Breiten hat (vgl.
Abb.2.12) und somit nur gering beeinut werden sollte. Da die Struktur in der globa-
len Intensit

atsverteilung der halbt

agigen Gezeitenwinde jedoh im wesentlihen erhalten
bleibt, ist die Abnahme auf die st

arksten Moden, insbesondere auh 
2
2
, zur

ukzuf

uhren.
Wie das 2  CO
2
-Szenario gezeigt hat, ist die Ausbreitung der halbt

agigen Gezeiten je-
doh stark vom Hintergrundtemperaturfeld abh

angig, so da die D

ampfung auh durh
das ver

anderte Temperaturfeld bedingt sein kann. Die Abnahme der halbt

agigen Gezei-
Abbildung 5.10: Halbt

agige Gezeitenamplitude der Zonalgeshwindigkeit [m=s℄ im Model-
lauf mit breitenabh

angiger Ozonabnahme um 50% an den Polen und 5% in den Tropen
und Dierenz gegen

uber dem Kontrollauf am 21. Juni.
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tenamplitude ist im Maximum jedoh a. 10m=s st

arker als im 2  CO
2
-Szenario und
die Abk

uhlung in den niederen Breiten nur etwa halb so stark. Daher l

at sih die star-
ke Abshw

ahung der halbt

agigen Gezeiten nur mit der globalen Abnahme der solaren
Erw

armungsraten erkl

aren. In den mittleren Breiten ist der Einu der breitenabh

angi-
gen Ozonabnahme auf die halbt

agige Gezeitenamplitude, wie bei der gleihm

aigen O
3
-
Halbierung, relativ shwah.
5.2.4 Vertikalprole in 52.5
Æ
N
Abb.5.11 zeigt die Zonalmittel von Zonalwind, Meridionalwind, Temperatur und die Am-
plitude des halbt

agigen Gezeitenwindes in 52:5
Æ
N . W

ahrend bei der gleihm

aigen O
3
-
Halbierung die Vertikalstruktur von Zonal- und Meridionalwind trotz stark reduzierter Be-
tr

age weitgehend erhalten bleibt, bewirkt die Ber

uksihtigung der Meridionalabh

angig-
keit des O
3
-Abbaus deutlihe Ver

anderungen. Der Stratosph

aren- / Mesosph

arenjet wird
von maximal 45m=s auf maximal 15m=s abgeshw

aht. Im Bereih der Stratosph

are wird
er nahezu vollst

andig abged

ampft, mit einer shwahen Umkehr der Windrihtung in der
Stratopause. Die Windumkehr oberhalb der Mesosph

are vershwindet. Auh beim Me-
ridionalwind vershwindet der starke Vertikalgradient in 90 km H

ohe und der shwahe
Nordwind von  4 bis  6m=s bleibt bis in 120 km H

ohe nahezu konstant. Die Tempe-
ratur nimmt bei der breitenabh

angigen Ozonabnahme im Gegensatz zur gleihm

aigen
O
3
-Reduktion zwishen 70 und 90 km um bis zu 15K zu, da die shw

ahere dynamishe
Abk

uhlung aus dem Gezeitenbrehen

uber die Abk

uhlung durh die shw

ahere ozonbe-
dingte Erw

armung

uberwiegt.
Nur die halbt

agige Gezeitenamplitude zeigt in allen H

ohen den gleihen abnehmenden
Trend wie bei gleihm

aiger Ozonabnahme, lediglih shw

aher ausgepr

agt. In 95 km
H

ohe betr

agt die Abnahme der halbt

agigen Gezeitenamplitude a. 4 m/s gegen

uber 6 m/s
bei gleihm

aiger O
3
-Halbierung. Das liegt an der globalen Struktur der Gezeitenmoden.
Es ndet entweder eine Anregung statt, die eine vorgegebene Breitenverteilung hat, oder
niht. Wegen der starken Dominanz des 
2
2
-Modes bleibt die horizontale Struktur und
damit auh die vertikale weitgehend erhalten.
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Abbildung 5.11: Vergleih der Vertikalprole der Zonalmittel von Zonalwind, Meridio-
nalwind, Temperatur und halbt

agiger Gezeitenamplitude des Zonalwindes in 52:5
Æ
N im
Kontrollauf, bei gleihm

aiger Ozonreduktion um 50% und bei breitanabh

angiger Ozonre-
duktion um 50% an den Polen und 5% in den Tropen am 21. Juni.
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Kapitel 6
Kombinierte CO
2
- und O
3
-Variation
Zur Absh

atzung des Klimatrends bei gleihzeitiger Ber

uksihtigung von CO
2
-Anstieg
und O
3
-Abbau und zur Absh

atzung der dominierenden Eekte in der mittleren At-
mosph

are werden kombinierte Modell

aufe bei gleihzeitiger Variation beider Parameter
durhgef

uhrt. Zun

ahst wird das 2  CO
2
+1=2  O
3
-Szenario untersuht und die

Ande-
rung der Zonalmittel von Temperatur, Zonalwind und halbt

agiger Gezeitenamplitude des
Zonalwindes behandelt. Die Ergebnisse werden mit den 2CO
2
- und 1=2O
3
-Szenarios ver-
glihen. Die Ergebnisse f

ur die halbt

agige solare Gezeitenamplitude im 2 CO
2
-, 1=2 O
3
-,
und im kombinierten Modellexperiment werden mit Rehnungen nah der klassishen Ge-
zeitentheorie verglihen wobei die Erw

armungsraten und Hintergrundtemperaturen aus
den einzelnen Modellexperimenten verwendet werden.
Der dekadishe Trend von Zonalwind, Meridionalwind, Temperatur und halbt

agigem Ge-
zeitenwind wird f

ur vershiedene Breiten aus einem Modellexperiment mit einer CO
2
-
Zunahme um 10% und einer breitenabh

angigen Ozonabnahme um maximal 10% an den
Polen abgeleitet, was einer guten Approximation an die realen

Anderungen in den letz-
ten dreiig Jahren entspriht (vgl. Abb. 5.7). Die Ergebnisse werden durh Vergleih mit
fr

uheren Modelluntersuhungen und Langzeitbeobahtungen diskutiert. Weiterhin wird
der Trend der Windparameter im Mesopausenbereih in 52:5
Æ
N bei einer allm

ahlihen
Zunahme der CO
2
-Konzentration und Abnahme der O
3
-Konzentrationen um 5, 10, 25
und 50% sowohl einzeln, als auh in kombinierten Modellexperimenten untersuht. Die
Ergebnisse werden mit Langzeitwindmessungen in dem H

ohenbereih, insbesondere mit
der Windreihe von Collm verglihen.
6.1 Das 2  CO
2
+ 1=2 O
3
-Szenario
6.1.1 Zonalmittel von Temperatur und Zonalwind
Abb. 6.1 zeigt die zonal gemittelte Temperatur (a) und Zonalgeshwindigkeit () f

ur den
kombinierten Modellauf bei CO
2
-Verdopplung und O
3
-Halbierung und die Dierenzen
gegen

uber dem Kontrollauf (,d).
Bei der Temperatur wird in weiten Teilen eine nahezu lineare Superposition der Ein-
zeleekte durh die CO
2
-Verdopplung und O
3
-Halbierung beobahtet (Abb. 4.1, 5.1).
Im Bereih der Stratopause wird die starke Abk

uhlung im 1=2  O
3
-Modellexperiment
von 30   40K etwa um 10K verst

arkt. Die im 1=2  O
3
-Modellexperiment beobahtete
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Abbildung 6.1: Zonalmittel von Temperatur (a) in K und Zonalwind () in m/s f

ur den
kombinierten Modellauf mit CO
2
-Verdopplung und O
3
-Halbierung sowie Dierenzen ge-
gen

uber dem Kontrollauf am 21. Juni.
Erw

armung der polaren Sommermesopause reduziert sih auf Werte unterhalb von 5K
und in der unteren Thermosph

are dominiert deutlih der Eekt der CO
2
-Abk

uhlung, so
da die Erw

armung aus der Abnahme der dynamishen Abk

uhlung durh die brehenden
Gezeiten im 1=2 O
3
-Modellexperiment niht mehr beobahtbar ist.
Beim mittleren Zonalwind ist der Eekt durh die CO
2
-Verdopplung im Vergleih zur
O
3
-Halbierung nur gering (Abb. 4.1, 5.4). In der Winterhemisph

are nimmt der Westwind-
jet ab und die Windumkehr dar

uber wird verst

arkt. In der Sommerhemisph

are wird die
Windumkehr in der Mesopause wiederum durh die starke Abnahme des Mesosph

aren-
jets geshw

aht, da dadurh einerseits die turbulente Diusion im Bereih der brehenden
Shwerewellen abnimmt und sih andererseits westw

arts wandernde Shwerewellen in die
obere Mesosph

are ausbreiten k

onnen und dort beim Brehen ihren westw

arts gerihteten
Impuls ablagern (vgl. Kap.5.1).
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6.1.2 Halbt

agige Gezeitenamplitude des Zonalwindes
Die halbt

agige Gezeitenamplitude im 2  CO
2
+ 1=2  O
3
-Szenario und die Dierenz ge-
gen

uber dem Kontrollauf zeigt Abb. 6.2. In beiden einzelnen Modellexperimenten wird
eine starke Abnahme beobahtet, die bei der Ozonhalbierung mit maximal 75% etwa
dreimal so stark wie im 2  CO
2
-Modellexperiment ist (Abb. 5.6, 4.2). Im kombinierten
Modellexperiment wird die Amplitude dementsprehend noh weiter abgeshw

aht, we-
gen der bereits shwahen Amplitude im 1=2 O
3
-Szenario demgegen

uber jedoh nur noh
geringf

ugig und auh nur in wenigen Bereihen des Modellgebiets.
Abbildung 6.2: Amplitude der halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes in m/s im 2 CO
2
+
1=2 O
3
Modellexperiment und Dierenz gegen

uber dem Kontrollauf am 21. Juni.
6.2 Ergebnisse nah der klassishen Gezeitentheorie
Um die Modellergebnisse f

ur die Sensitivit

at der halbt

agigen Gezeitenamplitude gegen

uber
CO
2
- und O
3
-Variationen mit der klassishen Gezeitentheorie zu vergleihen wurde die
Vertikalstruktur des st

arksten Modes der halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes, 
2
2
, f

ur die
vershiedenen Hintergrundtemperaturprole und solaren Anregungen im 2CO
2
-, 1=2O
3
-
und 2  CO
2
+ 1=2  O
3
-Szenario nah der klassishen Gezeitentheorie berehnet. Hierzu
wurde ein numerishes Verfahren zur L

osung der vertikalen Strukturgleihung f

ur eine
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reibungsfreie horizontal homogene Atmosph

are ohne dissipative Eekte (Gl. 2.44) verwen-
det, das bei Chapman und Lindzen (1970), S.116  beshrieben ist. Wie die Hough-Moden
Analyse in Kap. 2.3 gezeigt hat erkl

art der st

arkste Mode - 
2
2
mehr als 2/3 der gesamten
Varianz. Damit erkl

art er im wesentlihen das Verhalten der halbt

agigen Gezeiten und
starke

Anderungen lassen sih zumindest qualitativ anhand dieses Modes untersuhen.
Abb. 6.3 zeigt die vertikale Struktur der Hough-Komponente 
2
2
der solaren Anregungen
von Ozon im Bereih der Stratosph

are und Mesosph

are, wie sie aus den Modellanre-
gungen entwikelt und bei der Berehnung verwendet wurde, sowie die Globalmittel der
Temperaturprole der einzelnen Modellexperimente. Weiterhin zeigt sie die berehnete
Amplitude f

ur den 
2
2
-Mode der halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes. Die wesentlihen
Ergebnisse aus den Modell

aufen werden mit den Rehnungen nah der klassishen Gezei-
tentheorie f

ur die untere Thermosph

are best

atigt. Sowohl beim CO
2
-Anstieg, als auh bei
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Abbildung 6.3: Vertikalprol der Amplitude des 
2
2
-Modes der solaren Anregungsfunktion
im Bereih der O
3
-Anregung f

ur den Kontrollauf (identish zum 2  CO
2
-Lauf) und f

ur
das 1=2  O
3
-Modellexperiment (links), global gemittelte Temperaturen im Kontrollexperi-
ment, 2 CO
2
- und 1=2 O
3
-Modellexperiment (Mitte) und Vertikalstruktur der Amplitude
des 
2
2
-Modes der halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes berehnet nah der klassishen
Gezeitentheorie in m/s (rehts).
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O
3
-Abnahme wird die Amplitude der halbt

agigen Gezeiten deutlih reduziert. Einerseits
f

uhrt die Abk

uhlung der Atmosph

are durh die verst

arkte CO
2
-Infrarotabk

uhlung bzw.
die shw

ahere O
3
-Aufheizung zur Abnahme der halbt

agigen Gezeitenamplitude. Formal
zeigt sih das in der vertikalen Strukturgleihung (2.44). Die Skalenh

ohe H nimmt ab
und der vertikale Gradient der Skalenh

ohe dH=dx (dx = dz=H) wird in der Mesosph

are
st

arker negativ. Damit wird die vertikale Wellenzahl 
z
komplex und die L

osungen wer-
den ged

ampft. Andererseits f

uhrt die O
3
-Abnahme zus

atzlih zu einem geringeren An-
trieb der solaren Gezeiten selbst, wodurh der Eekt der O
3
-Abnahme gegen

uber der
CO
2
-Verdopplung etwa dreimal so stark ist. Die Kombination von CO
2
-Anstieg und O
3
-
Abnahme bewirkt, wie in den Modellrehnungen, nur eine geringe weitere Abshw

ahung
gegen

uber dem 1=2 O
3
-Lauf, da der D

ampfungseekt durh die Abk

uhlung bereits zum
tragen kommt. Die Abnahme betr

agt in der aktuellen Rehnung, wie im kombinierten
Modellexperiment, a. 75%. Damit best

atigen die Rehnungen nah der klassishen Ge-
zeitentheorie die in den Modell

aufen simulierte starke Abnahme der halbt

agigen Gezei-
tenamplitude durh die CO
2
-Verdopplung und O
3
-Halbierung, wobei der Eekt durh die
O
3
-Abnahme stark dominiert.
6.3 Langzeittrends in der mittleren Atmosph

are
Zur Absh

atzung des Langzeittrends werden Modellrehnungen mit geringen

Anderungen
der Konzentrationen von CO
2
und O
3
durhgef

uhrt, sowie ein allm

ahliher CO
2
-Anstieg
und O
3
-Abbau von 5% bis 50% behandelt. Der dekadishe Trend der Winde und Tem-
peraturen f

ur den gesamten H

ohenbereih wird aus einem Modellauf abgeleitet, der die
realen

Anderungen in den letzten 30 Jahren gut approximiert; es wird eine gleihm

aige
CO
2
-Erh

ohung von derzeit 360 ppmV um 10% auf 390 ppmV und eine breitenabh

angige
O
3
-Abnahme um maximal 10% angenommen (vgl. Abb. 5.7).
Der Langzeittrend der Windparameter im Mesopausenbereih in 52
Æ
N wird abgeleitet aus
Modellsimulationen mit gleihm

aiger Ozonabnahme und CO
2
-Erh

ohung, jeweils um 5,
10, 25 und 50%. Die Konzentrations

anderungen werden sowohl einzeln als auh kombi-
niert durhgef

uhrt. Aufgrund des vergleihbaren Trends des globalen CO
2
-Anstiegs und
des globalen Ozonabbaus von a. 3%/Dekade werden die Konzentrations

anderungen in
den kombinierten Trendrehnungen gleih gro gew

ahlt. Die Ergebnisse werden mit Lang-
zeitbeobahtungen der Winde im Mesopausenbereih, der Temperaturen in der in der
Stratosph

are und Mesosph

are sowie mit fr

uheren Modelluntersuhungen verglihen.
6.3.1 Dekadisher Trend der Temperatur und Windparameter:
Ergebnisse und Diskussion
Abb. 6.4 zeigt den dekadishen Trend von Temperatur, Zonalwind, Meridionalwind und
der halbt

agigen Gezeitenamplitude des Zonalwindes im gesamten H

ohenbereih in ver-
shiedenen Breiten der Nordhemisph

are bei Sommerbedingungen.
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Abbildung 6.4: Dekadisher Trend von Temperatur, Zonal- und Meridionalwind sowie der
halbt

agigen Gezeitenamplitude des Zonalwindes abgeleitet aus einem Modellauf mit 10%
CO
2
-Zunahme und maximal 10% O
3
-Abnahme an den Polen (siehe Text). Die Skalenh

ohe
H betr

agt 7 km, der Referenzdruk p
0
1000mb.
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Temperatur
Der dekadishe Trend der Temperatur (oben links) zeigt in der Stratosph

are eine zuneh-
mende Abk

uhlung mit zunehmender H

ohe. In der oberen Mesosph

are und im Mesopau-
senbereih ist die Abk

uhlung shwah, in mittleren bis hohen Breiten wird dort sogar
eine Erw

armung beobahtet und in der der unteren Thermosph

are nimmt die Abk

uhlung
wieder stark zu.
In der unteren Stratosph

are betr

agt die Temperaturabnahme 0:5   1K=dek mit Zunah-
me zu n

ordlihen Breiten. Dies liegt im Bereih der Analysen von Langzeitmessungen
der Stratosph

arentemperatur f

ur den Zeitraum 1964-1993 von Labitzke und van Loon
(1994) bei Nordsommer. Die st

arkere Temperaturabnahme in hohen Breiten entspriht
der st

arkeren Ozonabnahme, da die Ozon-Erw

armung abnimmt.
In der Stratopause liegt der Temperaturtrend bei  1:2K=dek bis  2:2K=dek. Dies ist
deutlih st

arker als in fr

uheren Modelluntersuhungen, die nur den CO
2
-Anstieg ber

uk-
sihtigten und die bei  0:5 bis  1K=dek liegen (Vgl. auh Kap. 4.2). Berger und Dameris
(1993) berehneten f

ur einen CO
2
-Anstieg von 10 ppmV=dek eine Temperaturabnahme
von 0:6K=dek. Akmaev und Fomihev (2000), die den CO
2
-Anstieg der letzten 40 Jahre
von 313 ppmV auf 360 ppmV mit einem spektralen Mesosph

aren-/untere Thermosph

aren-
modell simulierten berehneten eine Temperaturabnahme von 2  3K in der Stratopause
f

ur den Zeitraum, also einen Trend von  0:5 bis  0:8K=dek. Ber

uksihtigt man den
relativ shwahen CO
2
-Anstieg in der ersten der vier Dekaden und bezieht die

Anderung
auf 30 Jahre so erh

oht sih der maximale Trend auf  1K=dek. Br

uhl und Crutzen (1988)
erhielten in einem Szenario zur Klima

anderung durh CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau mit
einem eindimensionalen gekoppelten photohemishen Klimamodell in der Stratosph

are
einen Trend von  1K=dek bis  2K=dek, was gut mit den hier berehneten Trend

uber-
einstimmt. Kekhut et al. (1999) leiteten aus Langzeitraketenmessungen seit 1964 an 6
Stationen in niederen Breiten der Nordhemisph

are einen Trend der Jahresmitteltempera-
tur von  1K=dek in 25 km und  3K=dek bis  4K=dek im Bereih der Stratopause ab.
Dies liegt oberhalb der Trends in den bisherigen Modellrehnungen. Der h

ohere Tempe-
raturtrend wird jedoh durh weitere Beobahtungsergebnisse gest

utzt (Dunkerton et al.,
1998; Lysenko et al., 1999). Die Ber

uksihtigung der Ozonabnahme tr

agt also dazu bei
die h

ohere Abk

uhlung der Stratopause in den Beobahtungen zu erkl

aren.
Oberhalb der Stratopause bis in 70 km H

ohe nimmt der negative Temperaturtrend auf
 1K=dek in niederen Breiten bis zum Vershwinden in hohen Breiten ab. Zum einen ist
der Ozontrend auf die Stratosph

are beshr

ankt und damit auh die

Anderung der Ozon-
Erw

armungsraten. Oberhalb von 60 km nimmt der Ozontrend in der Modellsimulation
exponentiell mit der Skalenh

ohe ab, da die Ozonkonzentration in der Mesosph

are von
der Stratosph

are weitgehend entkoppelt ist. Der Austaush zwishen den Atmosph

aren-
shihten ist gering gegen die Neubildung und Abnahme durh photohemishe Prozesse.
Andererseits nimmt auh der Einu des CO
2
-Anstiegs auf die IR-Abk

uhlung ab: Die
Temperatur nimmt bis zum Mesopausenbereih stark ab. Da die IR-Abk

uhlung in er-
ster N

aherung proportional zur Temperatur ist (Newtonshe Abk

uhlung), variiert sie bei
niedrigen Temperaturen nur shwah gegen

uber

Anderungen der CO
2
-Konzentration. Da-
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durh verringert sih auh die Sensitivit

at der Temperatur gegen

uber den CO
2
-

Anderun-
gen. Der abnehmende Temperaturtrend oberhalb der Stratopause bis in den Mesopausen-
bereih wird auh in fr

uheren Modelluntersuhungen zum Ozonabbau und CO
2
-Anstieg
beobahtet (Fels et al., 1980; Berger und Dameris, 1993; Akmaev und Fomihev, 2000).
Messungen

uber die letzten 4 Dekaden zeigen in dem H

ohenbereih untershiedlihe Ergeb-
nisse. Kekhut et al. (1999) zeigen eine Variation der Abk

uhlung oberhalb der Stratopause
bis in 70 km H

ohe zwishen  1K=dek und  3K=dek mit einer Abnahme zwishen 60
und 65 km und einer Zunahme bis 70 km. Die Standardabweihung liegt jedoh bei bis zu
4K=dek. Weitere Langzeituntersuhungen seit den 60er Jahren im Bereih der mittleren
Breiten liefern teilweise eine st

arkere Abk

uhlung in der Mesosph

are von 5   10K=dek
(Taubenheim, 1998; Kokin und Lysenko, 1994). Im Bereih der polaren Sommermeso-
pause wird in

Uberienstimmung mit der Abnahme des Trends zu hohen Breiten nur ein
shwaher Trend beobahtet (L

ubken, 2000b).
Die Dierenzen des Temperaturtrends in der Mesosph

are zwishen Beobahtungen und
Modellrehnungen weisen auf Langzeit

anderungen hin, die entweder an Umstellungen in
der Zirkulation gekoppelt sind und in den Modelluntersuhungen niht erfat werden oder
anderweitige Ursahen als den CO
2
-Anstieg und den Ozonabbau haben. Beispielsweise
k

onnen die

Anderungen der hemishen Konstituenten die Erw

armungsraten beeinus-
sen. Die Chemie

ubt in der Mesosph

are einen relevanten Einu auf die Energiebilanz
aus (Berger, 1999). Im H

ohenbereih oberhalb der Stratosph

are wird in der Zukunft eine
wesentlihe Verbesserung der Datensituation mit langfristigen Datenreihen durh die Sa-
tellitenmessungen erreiht. Bislang sind die Zeitreihen der Satellitendaten noh weniger
als zehn Jahre alt; ein Zeitraum, der f

ur Trendaussagen zu kurz ist. In weiteren zehn
Jahren wird damit jedoh erstmals eine nahezu globale Datenbasis zur Verf

ugung stehen,
die Trendaussagen

uber zwei Dekaden erm

oglihen.
Im Mesopausenbereih in 80  100 km H

ohe wird ein Minimum der Abk

uhlung beobah-
tet, in hohen Breiten wird sogar, analog zu den Ergebnissen von Akmaev und Fomihev
(2000), eine Erw

armung beobahtet. Im aktuellen Modellauf wird dies durh

Anderung
der dynamishen Abk

uhlung von brehenden Shwerewellen im ge

anderten Windfeld ver-
ursaht, wie es auh im Modellexperiment zur Ozonhalbierung beobahtet wird und be-
shrieben ist (Kap. 5.1). Akmaev und Fomihev mahen das Zusammensaken der At-
mosph

are durh die Abk

uhlung der Stratosph

are und Mesosph

are daf

ur verantwortlih.
Wegen der zunehmenden Temperatur mit der H

ohe in der Thermosph

are f

uhrt dies zu
einem Absinken der "w

armeren" Drukniveaus. Da hier die Ergebnisse in Drukkoor-
dinaten z =  H ln(p=p
0
) dargestellt sind, die H

ohenkoordinate also mit den Shihten
absinkt, tritt diese Erw

armung niht in Ersheinung.
Der Untershied zwishen geometrishen und Drukh

ohen ist aus Abb. 6.5 ersihtlih.
Oberhalb von 90  100 km H

ohe ist durh das Absinken der Atmosph

are eine zus

atzlihe
Erw

armung zu beobahten, die maximal 4 bis 6K=dek betr

agt. Das Absinken der Druk-
niveaus betr

agt in der Modellsimulation, die die CO
2
- und O
3
-

Anderungen der letzten
dreiig Jahre approximiert, a. 0:8 km bis 1:2 km. Akmaev und Fomihev (2000) erhalten
f

ur eine dreimal h

ohere CO
2
-Zunahme nur 2K Temperaturanstieg. Dies weist wiederum
auf den wesentlih st

arkeren Eekt der O
3
-Abnahme auf die Abk

uhlung der tieferliegen-
den Shihten hin, die dort niht ber

uksihtigt wird.
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Abbildung 6.5: Dekadisher Temperaturtrend im gleihen Modellexperiment wie Abb. 6.4,
aber dargestellt mit geometrisher H

ohenkoordinate (a) und Absinken der Drukniveaus
z =  H  ln(p=p
0
) f

ur den Zeitraum von dreiig Jahren (b).
Zonalwind, Meridionalwind und halbt

agige Gezeitenamplitude
Der Zonalwind nimmt aufgrund der Abnahme des meridionalen Temperaturgradienten
und der thermishen Windbeziehung im stratosph

arishen und mesosph

arishen Ostwind-
jet deutlih ab, wobei die Abnahme im Bereih des Jetmaximums in den mittleren Breiten
mit 3m=s=dek am gr

oten ist. Auh im Bereih der Mesopause oberhalb der Windumkehr
f

uhrt die Abnahme des meridionalen Temperaturgradienten zur Abnahme des Westwind-
jets mit maximal 1:5m=s=dek in 95 km in den mittleren Breiten.
Der Meridionalwind ist in allen Breiten unterhalb von 120 km H

ohe mit

Anderungen von
unter 0:5m=s=dek nur shwah beeinut.
Der halbt

agige Gezeitenwind nimmt am st

arksten in 50   75 km H

ohe mit Werten von
0:5  1:5m=s in den mittleren Breiten ab. Dies entspriht dort a. 5-10% und liegt deut-
lih

uber fr

uheren Untersuhungen. Ross und Waltersheid (1991) untersuhen die

Ande-
rungen der st

arksten Moden des halbt

agigen Gezeitenwindes bei Ber

uksihtigung des
Ozontrends der letzten 30 Jahre. Sie verwenden ein Modell nah der klassishen Gezei-
tentheorie und erhalten f

ur diesen Zeitraum etwa gleih groe

Anderungen wie in der ak-
tuellen Rehnung. In der oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are ist der negative
Trend der halbt

agigen Gezeitenamplitude, wie in den vorhergehenden Modellexperimen-
ten mit extremen CO
2
- und O
3
-

Anderungen, am st

arksten in

aquatorialen Breiten. Dort
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wird die Amplitude maximal und dies

uberwiegt

uber die nur geringe Ozonabnahme im
Vergleih zu den hohen Breiten. In den mittleren Breiten ist der abnehmende Trend im
Mesopausenbereih mit a. 1=2 km=s=dek nur shwah.
6.3.2 Modelltrend der Windparameter im Mesopausenbereih
Abb. 6.6 zeigt den zonal gemittelten Zonal- und Meridionalwind sowie die Amplitude und
Phase der halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes bei einem gleihm

aigen CO
2
-Anstieg
und O
3
-Abbau zwishen 5 und 50% in 52:5
Æ
N am 21. Juni. Zur Ber

uksihtigung des ge-
samten Mesopausenbereihs sind die Modellwerte

uber den H

ohenbereih von 88 102 km
gemittelt. Der Zonalwind zeigt nur eine shwahe Variation. F

ur eine O
3
-Abnahme von bis
zu 20% nimmt er um weniger als 0:5m=s ab. Nur bei groen O
3
-

Anderungen um 50% folgt
eine Abnahme um 2m=s. Der Meridionalwind und die Phase der halbt

agigen Gezeiten zei-
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Abbildung 6.6: Modelltrend von zonal gemitteltem Zonal- und Meridionalwind sowie der
halbt

agigen Gezeitenamplitude und -phase des Zonalwindes in 52:5
Æ
N im H

ohenbereih
88-102 km f

ur einen gleihm

aigen CO
2
-Anstieg und gleihm

aige O
3
-Abnahme um 5,
10, 20 und 50% bei Sommerbedingungen am Modelltag 40.
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gen auh nur eine shwahe Sensitivit

at gegen

uber den

Anderungen. Der Meridionalwind

andert sih um 1m=s auf positive Werte und die Phase eilt f

ur 50%-ige

Anderungen von
CO
2
und O
3
um eine Stunde nah. Nur die halbt

agige Gezeitenamplitude zeigt einen star-
ken negativen Trend mit asymptotisher Charakteristik. Bei 10% O
3
-Abnahme betr

agt er
a. 3m=s. Der dominierende Einu der Ozonabnahme ist deutlih sihtbar.
6.3.3 Langzeitwindmessungen im Mesopausenbereih
Abb. 6.7 zeigt den Langzeittrend der Windparameter von Collm (52
Æ
N; 12
Æ
E) f

ur die
Sommermonate im Zeitraum 1973 bis 1999. Der Zonalwind steigt im linearen Trend im
Beobahtungszeitraum um a. 5 m/s, der Meridionalwind nimmt in der Nordwindkom-
ponente von 10m=s bis zum vershwinden ab, und die halbt

agige Gezeitenamplitude
zeigt einen stark negativen Trend mit einer Abnahme um 50%. Die Phase des halbt

agigen
zonalen Gezeitenwindes ist in dem Zeitraum relativ stabil und

andert sih nur geringf

ugig.
Die Zunahme des Westwindes spriht f

ur ein Absinken des Westwindregimes oberhalb der
Windumkehr durh die Abk

uhlung der Stratosph

are und Mesosph

are. Das Jetmaximum
liegt oberhalb von 100 km H

ohe (vgl. CIRA-1986, Abb. 1.1) und mit dem Absinken nimmt
die Geshwindigkeit in der gleihen H

ohe zu. Taubenheim et al. (1998) leiten aus Langwel-
lenreektionsmessungen von 1961 bis 1998 eine H

ohenabnahme von a. 1:1 km ab. Dies
dekt sih mit der berehneten H

ohenabnahme der Drukniveaus im Mesopausenbereih
f

ur die Simulation des CO
2
- und Ozontrends in den letzten 30 Jahren von 0:8 km (Abb.
6.5). Jaobi (2000) vergleiht den mittleren Zonalwind f

ur die Sommermonate zwishen
1990 und 1995, zwei Jahren mit solarem Maximum und Minimum. W

ahrend des sola-
ren Minimums ist die Radiowellenreektionsh

ohe um a. 1 km h

oher und er erh

alt eine
Zunahme des Westwindes in 92  95 km um 3  5m=s. Der vertikale Gradient des Zonal-
windes betr

agt jedoh im Langzeitmittel nur 2  2:5m=s=km, so da weitere Eekte zur
Erkl

arung des starken positiven Langzeittrends von Bedeutung sind.
Der negative Trend des halbt

agigen Gezeitenwindes ist deutlih st

arker als es die Modell-
untersuhungen in den mittleren Breiten zeigen. Er wird auh an vershiedenen weiteren
Stationen in den mittleren Breiten im Jahresmittel beobahtet (Bremer et al., 1997).
Diese Messungen erstreken sih jedoh

uber k

urzere Beobahtungszeitr

aume als die Coll-
mer Daten, teilweise nur

uber 10 Jahre. Auh gibt der lineare Trend die Shwankungen
im Beobahtungszeitraum niht wieder, die in der letzten Dekade zu h

oheren Werten in
einzelnen Jahren f

uhrten, als in den vorhergehenden 10 Jahren. Die Jahre mit h

oheren
Werten (1988-1992) liegen allerdings in Zeiten des solaren Sonnenekenmaximums, so-
da dies durh die h

ohere Sonnenekenzahl bedingt sein kann. Langzeituntersuhungen
zeigen wiederum nur eine shwahe Korrelation zwishen solarem Sonnenekenzyklus
und der halbt

agigen Gezeitenamplitude (Bremer et al., 1997; Jaobi, 2000). Ber

uksih-
tigt man in den Messungen von Collm nur die Mewerte nah 1979, als das Meverfahren
durh Erweiterung der Reektionswellenmessungen auf drei Frequenzen erheblih verbes-
sert wurde, so verringert sih der Trend. Eine deutlihe Abnahme

uber den Bereih der
Streuung wird erst in den Jahren nah 1994 beobahtet. Insofern ist die Aussage des
starken linearen abnehmenden Trends der halbt

agigen Gezeitenamplitude zu relativie-
ren. Die abnehmende Tendenz sheint zwar durh die Vielzahl der Messungen gesihert,
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Abbildung 6.7: Langzeittrend von Zonalwind und Meridionalwind sowie Amplitude und
Phase des halbt

agigen Gezeitenwindes im Mesopausenbereih ( 95 km) f

ur Sommer in
Collm (52
Æ
N; 15
Æ
E). Nah Jaobi, 2000, erweitert.
die quantitative Bestimmung ist bislang jedoh noh unsiher. Auh die Modellergeb-
nisse sind mit Unsiherheiten behaftet. Insbesondere in den mittleren Breiten bewirkt
die Shwerewellenparametrisierug eine starke D

ampfung und Modulation der solaren Ge-
zeiten. Modellsimulationen mit ausshlieliher Ber

uksihtigung der Rayleigh-Reibung
zeigen in dem Bereih einen st

arkeren Trend. Dies geht allerdings auf Kosten der Qualit

at
der Simulation des mittleren Zonalwindes, da die Windumkehr im Mesopausenbereih
shlehter wiedergegeben wird. Eine Shwerewellenparametrisierung, die eine realistishe
Klimatologie und die globale Verteilung der Shwerewellen ber

uksihtigt kann hier eine
Verbesserung der Modellfelder bringen.
Insgesamt ist eine

Ubereinstimmung der negativen Tendenz des halbt

agigen Gezeitenwin-
des im Mesopausenbereih zu erkennen, die auh durh die vorhergehenden Modellsimula-
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tionen mit starken

Anderungen von CO
2
und O
3
und den Rehnungen nah der klassishen
Gezeitentheorie gest

utzt werden. Quantitativ untersheiden sih die Ergebnisse f

ur den
Trend jedoh bislang noh deutlih.
6.3.4 Zusammenfassung der Ergebnisse zum CO
2
-Anstieg und
O
3
-Abbau
Die Modellexperimente zur CO
2
-Verdopplung und O
3
-Halbierung zeigen die folgenden
langfristigen Trends der Temperatur und Windparameter in der mittleren Atmosph

are:
Die gesamte Stratosph

are und Mesosph

are ist durh eine deutlihe Abk

uhlung gekenn-
zeihnet, die aufgrund der thermishen Windbeziehung von einer Abnahme der Me-
sosph

arenjets begleitet wird. Maximale Abnahmen werden in den Bereihen der jewei-
ligen Maxima erreiht, also bei der Temperatur im Bereih der Stratopause und beim
Zonalwind im Kern der Mesosph

arenjets in 60  80 km H

ohe.
In der Mesopausenregion sind in beiden Hemisph

aren Untershiede vorhanden. In po-
laren Breiten der Sommerhemisph

are f

uhrt die Abnahme der Impulsablagerung durh
brehende Shwerewellen zu einer Abshw

ahung der Windumkehr und zu einer geringe-
ren dynamishen Abk

uhlung durh einen geringeren turbulenten W

armetransport. Auf
der Winterseite

uberwiegt demgegen

uber die Abnahme des Mesosph

arenjets, so da die
Nullwindlinie absinkt und sih die Windumkehr verst

arkt.
In der unteren Thermosph

are wird bei Ozonreduktion eine Erw

armung und eine Abnahme
des

aquatorialen Ostwindjets beobahtet. Durh die Abshw

ahung der halbt

agigen sola-
ren Gezeiten reduziert sih die Impulsablagerung und die dynamishe Abk

uhlung beim
Gezeitenbrehen. In den kombinierten Modellexperimenten dominiert jedoh insgesamt
die Abk

uhlung durh den CO
2
-Anstieg. Sowohl die Abk

uhlung durh den CO
2
-Anstieg
und die O
3
-Abnahme als auh die Abshw

ahung des solaren Antriebs durh die O
3
-
Abnahme d

ampft die halbt

agigen Gezeiten. Bei Verdopplung von CO
2
und Halbierung
des Ozongehalts nehmen die halbt

agigen solaren Gezeiten im Maximum auf bis zu ein
Viertel der urspr

unglihen Amplitude ab. Rehnungen nah der klassishen Gezeitentheo-
rie best

atigen die starke Sensitivit

at des halbt

agigen Gezeitenwindes gegen

uber CO
2
- und
O
3
-Variationen. F

ur den st

arksten Mode ergibt sih ein Verh

altnis von 100 : 75 : 30 : 25
f

ur die Verh

altnisse Referenzlauf : 2  CO
2
: 1=2  O
3
: 2  CO
2
+ 1=2  O
3
in 90  100 km
H

ohe.
Das Modellexperiment zum dekadishen Trend der Wind- und Temperaturparameter, in
der mittleren Atmosph

are, der aus der realistishen Approximation der CO
2
- und O
3
-

Anderungen in den letzten dreiig Jahren abgeleitet wurde, zeigt mit  2K=dek in der
Stratopause eine deutlih st

arkere Temperaturabnahme als bisherige Untersuhungen, die
nur den CO
2
-Anstieg ber

uksihtigen. Die Modellrehnungen verringern somit die Die-
renz zu den Ergebnissen, die bislang aus Langzeitbeobahtungen in dem H

ohenbereih exi-
stieren und Abk

uhlungen von mehr als  3K=dek zeigen. Mit zunehmender H

ohe nimmt
der negative Temperaturtrend wieder ab, und f

uhrt im Bereih der Mesopause in hohen
Breiten sogar zu einer Erw

armung. Die untere Thermosph

are k

uhlt sih im Modell durh
die erh

ohte Stodeaktivierung von CO
2
im NLTE-Bereih wiederum verst

arkt ab.
Die Trenduntersuhungen der Windparameter im Mesopausenbereih in den mittleren
Breiten der Nordhemisph

are zeigen im Modell einen relativ shwahen Trend des mitt-
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leren Zonalwindes und der halbt

agigen Gezeitenamplitude. Langzeitbeobahtungen im
Mesopausenbereih deuten dort auf einen st

arkeren Trend hin. Die Mereihe von Collm
zeigt beispielsweise im linearen Trend f

ur die Sommermonate (Juni-August) beim Zonal-
wind eine Zunahme um 5m=s und beim halbt

agigen Gezeitenwind eine Abnahme von
50% seit den siebziger Jahren (Jaobi, 2000). Analysiert man nur die verl

alihsten Da-
ten nah 1979 so verst

arkt sih der Trend des Zonalwindes weiter. Die Zunahme des
sommerlihen Westwindes wird zum Teil auf das langfristige Absinken der Drukniveaus
und des Westwindjets oberhalb der Windumkehr durh die Abk

uhlung der Stratosph

are
und Mesosph

are zur

ukgef

uhrt. In den letzten dreiig Jahren betr

agt dies a. 1 km, was
etwa einer Zunahme von 2  2:5m=s entspriht. Der negative Trend des halbt

agigen Ge-
zeitenwindes l

at sih bei Ber

uksihtigung der Daten nah 1979 und der Streuung im
ung

unstigen Fall auf die letzten 6 Jahre zur

ukzuf

uhren, was den starken Langzeittrend
in der linearen Approximation der Beobahtungen relativiert.
Auh die Modellergebnisse zeigen Shw

ahen bei der Beshreibung des halbt

agigen Gezei-
tenwindes im Mesopausenbereih in den mittleren Breiten. Durh die starke d

ampfende
Wirkung der Shwerewellenparametrisierung auf den halbt

agigen Gezeitenwind wird ein
zu shwaher Trend prognostiziert. Festzuhalten ist jedoh: Der CO
2
-Anstieg und O
3
-
Abbau bewirken eine Abshw

ahung der halbt

agigen Gezeitenamplitude die sowohl durh
Hinweise aus den Messungen, als auh insgesamt aus den Modellversuhen abgeleitet wer-
den kann. Zu einer quantitativen Einsh

atzung des Trends und einem verl

alihen Mo-
nitoring des globalen O
3
-Abbaus und CO
2
-Anstiegs durh den halbt

agigen Gezeitenwind
sind allerdings weitere Beobahtungen und Modellentwiklungen n

otig, um die realisti-
she Wiedergabe der solaren Gezeiten zu verbessern. Die Verwendung einer "state of the
art" Shwerewellenparametrisierung nah Gavrilov (1990, 1997) und Gavrilov und Fukao
(1999), die die globale Verteilung der Shwerewellenaktivit

at ber

uksihtigt und deren
Implementierung in das COMMA-Modell geplant ist kann in zuk

unftigen Modelluntersu-
hungen zu einer Verbesserung beitragen.
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Kapitel 7
Einu des stratosph

arishen
Polarwirbels auf zonale Variationen
des Windfeldes in der
Mesopausenregion
In numerishen Untersuhungen werden Trends und Wellenausbreitung in der mittle-
ren Atmosph

are h

aug durh die zonal gemittelten Felder beshrieben. Langzeitbeobah-
tungen des Windfeldes in der Mesopausenregion entlang eines shmalen Breiteng

urtels
zwishen 52
Æ
N und 56
Æ
N zeigen neben zeitlih und

ortlih periodishen Shwankungen
durh Gezeiten und planetare Wellen auh systematishe l

angenabh

angige Variationen des
mittleren Zonalwindes und der Amplitudenverteilung der halbt

agigen Gezeiten (Bremer
et al., 1997; Jaobi, 2000). Um die m

oglihen l

angenabh

angigen Variationen durh den
Einu troposph

arisher oder stratosph

arisher St

orungen abzush

atzen wird der Einu
des stratosph

arishen Polarwirbels auf zonale Variationen des Windfeldes in der Meso-
pausenregion untersuht.
7.1 Station

are Wellenanregung
Zur Untersuhung des Einusses des winterlihen Polarwirbels auf das Windfeld in der
oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are wurden Modellversuhe mit einer stati-
on

aren Wellenanregung durhgef

uhrt. Realisiert wird dies im Modell durh Vorgabe einer
Geopotentialst

orung am unteren Rand, die zur Vermeidung von numerishen Instabi-
lit

aten, gleih einem allm

ahlih wahsenden Gebirge, nah einer Einshwingphase von 40
Tagen eingeshaltet wird.
Die Gleihung f

ur die St

orung lautet:
 =
~
(; ) [1  exp( t=)℄
mit
~
(; ) = f1()  g1() + f2()  g2()
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wobei die Gesamtst

orung durh ihre Geopotentialanteile zur zonalen Wellenzahl 1 und
2 approximiert wird und f und g die L

angen- und Breitenabh

angigkeit der Welle 1 und
Welle 2-Anteile angeben. Die L

angenabh

angigkeit wird durh Kosinusfunktionen mit einer
zus

atzlihen Phase dargestellt, die Breitenabh

angigkeit wird im Bereih 0 <   77:5
Æ
N
durh eine Gaussfunktion approximiert, n

ordlih davon zum Pol hin durh einen linearen
Abfall auf Null:
f1() =
^

1
os(+ Æ
1
)
f2() =
^

2
os(+ Æ
2
)
g1() =

exp( 2 ((  Æ
1
)=)
2
) : 0 <   77:5
Æ
N
(90  )=(90  77:5)  g1(77:5
Æ
N) : 77:5 <  < 90
Æ
N
g2() =

exp( 2 ((  Æ
2
)=)
2
) : 0 <   77:5
Æ
N
(90  )=(90  77:5)  g2(77:5
Æ
N) : 77:5 <  < 90
Æ
N
,  : geographishe L

ange, geographishe Breite,
^

1
: Amplitude der station

aren Welle 1 am unteren Rand,
^

2
: Amplitude der station

aren Welle 2 am unteren Rand,
Æ
1
: Phasenlage der station

aren Welle 1 am unteren Rand,
Æ
2
: Phasenlage der station

aren Welle 2 am unteren Rand,
Æ
1
: Phasenlage der station

aren Welle 1 am unteren Rand,
Æ
2
: Phasenlage der station

aren Welle 2 am unteren Rand,
,  : Parameter zur Anpassung der Gauss-Funktion.
Die Zeitkonstante  betr

agt einen Tag. Die Modell

aufe umfassen einen Zeitraum von wei-
teren 40 Tagen, so da sih die St

orung am 80. Modelltag voll im Modellgebiet entwikelt
hat. Die Phasenlagen und Amplituden der Welle 1 und Welle 2-Anteile der Geopoten-
tialst

orung sowie die Parameter der Gaussfunktion sind so gew

ahlt, da die station

are
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Abbildung 7.1: Amplitude und Phase der station

aren Welle 1 und Welle 2 bestimmt aus 30
hPa Druk

ahenh

ohen von Berliner Analysen f

ur das Januarmittel im Zeitraum 1979-
1999 und station

are Wellenanteile im Modellauf.
100
7.2. MODELLERGEBNISSE
Welle in 30 hPa, die Ergebnisse aus Langzeitbeobahtungen m

oglihst gut approximiert.
Daraus ergibt sih:
^

1
= 300 gpm
^

2
= 260 gpm
Æ
1
= +22
Æ
E; Æ
1
= 55
Æ
N
Æ
2
= +125
Æ
E; Æ
2
= 60
Æ
N
 = 28:8
 = 25:5
Abb. 7.1 zeigt die Amplitude und Phase der station

aren Geopotentialst

orungen zur zona-
len Wellenzahl 1 und 2 der Berliner 30 hPa Analysen f

ur Januar in den Jahren 1979 - 1999,
sowie die Geopotentialst

orung im n

ahstgelegenen H

ohenniveau im COMMA-Modell in
25.8 km, das a. 25 hPa entspriht. Die Meridionalstruktur der Welle 1 und Welle 2 im
Modell stimmt gut mit den Mewerten

uberein.
Die Phase der Modellanregung ist so gew

ahlt, da sie in 50   60
Æ
N mit den Messungen

ubereinstimmt. Zu niederen Breiten hin wandert die Phase imModell retrograd, wobei der
Einu aufgrund der abnehmenden Amplitude jedoh gering ist. Auh die Abweihung
der Phase der Welle 2 am Pol ist dort wegen der geringen Amplitude vernahl

assigbar.
Damit werden in den mittleren Breiten m

oglihst realistishe Bedingungen f

ur die Mo-
dellsimulation geshaen.
7.2 Modellergebnisse
Abb. 7.2 zeigt die Modellergebnisse f

ur die station

are Geopotentialst

orung der zonalen
Wellenzahl 1 und 2 vor dem Hintergrund des Zonalwindes. Es wird eine Zunahme der
Geopotentialst

orungen im Bereih des Mesosph

arenjets beobahtet. Der Welle 1-Anteil
erreiht dabei, trotz vergleihbarer Amplitudenst

arke in der Anregung, deutlih h

ohere
Werte als der Welle 2-Anteil. Oberhalb des Maximums des Mesosph

arenjets wird die stati-
on

are Welle stark ged

ampft. Im Bereih der Windumkehr in a. 90 km H

ohe hat die Welle
ein Minimum. Oberhalb der Mesopause nimmt die Amplitude der Welle wieder zu. Sie
breitet sih auh in den Bereih des Westwindjets in die S

udhemisph

are aus und verst

arkt
sih dort. Die Nullwindlinie stellt also keine strenge kritishe Linie f

ur station

are Wellen
im klassishen Sinne dar, die die Wellenausbreitung vollst

andig blokiert.
Das Ausbreitungsverhalten der Welle von der mesosph

arishen Westwindzone in der Nord-
hemisph

are in die Westwindbereihe der S

udhemisph

are in der unteren Thermosph

are ist
bislang niht gekl

art. Das h

aug beobahtete Verhalten f

ur Rossby-Wellen, die sih ent-
lang der Nullwindlinie, die als Wellenleiter fungiert,

uber den

Aquator hinweg in die
andere Hemisph

are ausbreiten ist hier wegen der trennenden Ostwinde niht m

oglih.
M

oglihe Ursahen k

onnen in den Abweihungen von den klassishen Bedingungen liegen,
wie beispielsweise dem Einu der Einshwingphase des Systems auf die St

orung, oder
D

ampfungsprozesse, die im Modell enthalten sind. Auh der Bereih der nihtlinearen
Wehselwirkungen mit solaren Gezeiten, oder die Modulation von Shwerewellen, sind
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Abbildung 7.2: Geopotential der station

aren Welle 1 und Welle 2 als Konturplot in gpm
vor dem mittleren Zonalwind bei Januarbedingungen. Die Windgeshwindigkeiten sind
shattiert dargestellt mit der gestrihelten Nullwindinie. Das Konturintervall f

ur den Zo-
nalwind ist im Mittelbalken in m=s angegeben.
hier noh weiter zu untersuhen. Die Ausbreitung der Welle in die mesosph

arishen Ost-
winde der S

udhemisph

are ist dagegen vollst

andig blokiert.
Den Einu der station

aren Welle auf die L

angenabh

angigkeit des Zonalwindes und der
halbt

agigen Gezeiten des Zonalwindes in 52:5
Æ
N zeigt Abb. 7.3. Der Zonalwind (a) be-
kommt durh die Wellenst

orung im Gegensatz zu dem Kontrollauf, eine sehr ausgepr

agte
L

angenabh

angigkeit mit Variationen von

uber 20m=s in 25 km H

ohe, mehr als 80m=s
im Bereih des Mesosph

arenjets in 60 km H

ohe und 10  20m=s im Mesopausenbereih.
Auh der Mittelwert der Zonalgeshwindigkeit

andert sih in allen H

ohen, mit einer star-
ken Abnahme in der Mesosph

are und einer Verst

arkung oberhalb der Windumkehr in der
Mesopause.
Die halbt

agige Gezeitenamplitude (b) zeigt im Modellauf mit Wellenst

orung gegen

uber
dem Kontrollauf, der wie bei der Zonalgeshwindigkeit eine rein zonalsymmetrishe Ver-
teilung aufweist, in allen H

ohen oberhalb der Stratosph

are l

angenabh

angige Variatio-
nen zwishen 10 und 20m=s. Dar

uberhinaus wird in nahezu allen H

ohen eine deutlihe
Verst

arkung des Zonalmittels der Amplitude durh die Wellenst

orung beobahtet.
Auh die Phase () zeigt starke l

angenabh

angige Variationen. Diese liegen in der Me-
sosph

are bei 1   1:5 Stunden mit einer Vershiebung des Mittelwertes um a. 1 Stunde
zu fr

uheren Zeiten. In der Mesopause liegen die Phasenvariationen bei 1:5   2 Stunden,
wobei der zonale Mittelwert hier gegen

uber dem Kontrollauf um eine Stunde naheilt.
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Abbildung 7.3: L

angenabh

angigkeit des mittleren Zonalwindes, sowie der Amplitude (b)
und Phase () des halbt

agigen Gezeitenwindes in 52:5
Æ
N im Kontrollauf (dike durhge-
zogene Linie) und mit Anregung der station

aren Welle (gestrihelt). Die Phase ist in der
Lokalzeit des Maximums angegeben.
7.3 Vergleih mit Messungen
Abb. 7.4 zeigt einen Vergleih der Modellergebnisse f

ur den halbt

agigen zonalen Gezei-
tenwind im H

ohenbereih 89  95 km mit Langzeitbeobahtungen im Mesopausenbereih
zwishen 52 und 56
Æ
N in 92:5 km H

ohe (Vgl. auh Abb. 1.5).
Die Absolutbetr

age der Phase untersheiden sih zwishen Modell und Messungen zwar
deutlih, die

Anderung durh die station

are Welle in 92:5 km H

ohe zeigt jedoh in bei-
den F

allen eine positive Phasenvershiebung um a. 1.5 Stunden von Saskatoon zum
Nullmeridian. Der Abfall der Phase, der weiter

ostlih liegenden Stationen wird in den
Modellergebnissen allerdings niht wiedergegeben. Die Variation der halbt

agigen Gezei-
tenamplitude von 10  20m=s in 89 km liegt in der Gr

oenordnung der Messungen. Auh
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Abbildung 7.4: Phase und Amplitude der halbt

agigen Gezeiten in 92:5 km an den ver-
shiedenen Mestationen, sowie die Modellergebnisse f

ur z = 89 km und 95 km und dem
Mittelwert in 52:5
Æ
N bei station

arer Wellenanregung. Die Abk

urzungen geben die ver-
shiedenen Mestationen an. S: Saskatoon (52
Æ
N , 107
Æ
W ), Sh: SheÆeld (53
Æ
N , 4
Æ
W ),
J: Juliusruh (55
Æ
N , 13
Æ
E), C: Collm (52
Æ
N , 15
Æ
E), O: Obninsk (55
Æ
N , 37
Æ
E), K: Kazan
(56
Æ
N , 49
Æ
E).
wird die zonale Verteilung mit der a. 10m=s st

arkeren Amplitude in Saskatoon (Kana-
da) gegen

uber der Station SheÆeld rihtig wiedergegeben. Die weitere Abnahme zu den

ostlih liegenden Stationen wird jedoh niht erfat, wohingegen der Anstieg zur

ostlih-
sten Station Kazan bei 49
Æ
E wieder mit der Simulation zusammenf

allt.
Es zeigt sih, da der langwellige Anteil der Variation in der Simulation relativ gut wie-
dergeben wird, wohingegen die Variationen zwishen nahe beieinander liegenden Statio-
nen niht erfat werden. Dies ist bei den groskaligen St

orungen der Welle 1 und Welle
2 auh zu erwarten. Die Variationen zwishen Stationen mit einem kurzen Abstand sind
m

ogliherweise auf kleinskaligere St

orungen wie z.B. auf die l

angenabh

angige Shwerewel-
lenaktivit

at zur

ukzuf

uhren. Ber

uksihtigt man die Meungenauigkeit der vershiedenen
Stationen zwishen 0 und 40
Æ
E, die mit 5   7m=s angegeben werden (Shepherd, 1996),
so liegt die Modellvariation jedoh weitgehend im Bereih der Megenauigkeit. Auh bei
Vergleihen der solaren Gezeiten zwishen Radarwindmessungen und dem Global Sale
Wave Model (GSWM), das derzeit als "top of the art" bei der Simulation der Gezei-
ten in der oberen Mesosph

are und unteren Thermosph

are gilt, gelten Abweihungen in
dieser Gr

oenordnung noh als "good" (Manson et al., 1999). Abweihungen zwishen
dem halbt

agigen Gezeitenwind im Mesopausenbereih im COMMA-Modell in 52:5
Æ
N bei
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Sommerbedingungen und den Langzeitwindmessungen von Collm wurden jedoh bereits
auh in fr

uheren Untersuhungen beobahtet (Lange et al. 1999).
7.4 Diskussion und Ausblik
Die Untersuhung des Einusses von stratosph

arishen station

aren Wellen auf das Wind-
feld im Bereih der Mesopause in 90 km H

ohe hat gezeigt, da die Variationen, die in
Langzeitmessungen entlang des Breiteng

urtels zwishen 52 und 56
Æ
N im Winter beob-
ahtet werden, durh die Simulationen in der Gr

oenordnung rihtig reproduziert werden.
Dar

uber hinaus sind bei der halbt

agigen Gezeitenamplitude auh quantitative

Uberein-
stimmungen in der Phasenlage der Maxima und Minima entlang des Breitenkreises vor-
handen. Zwar l

at sih aus den relativ wenigen Beobahtungen noh niht eindeutig shlie-
en, da das Ausbreitungsverhalten der station

aren Wellenst

orung von der Stratosph

are
in die Mesopausenregion in den Simulation rihtig beshrieben wird, die Ergebnisse lassen
jedoh den Shlu zu, da die l

angenabh

angigen Variationen im Winter wesentlih durh
den Polarwirbel bedingt sind.
Eine weiterhin oene Frage bleibt, worauf die relativ groen Untershiede der halbt

agigen
Gezeitenamplitude zwishen den nahe beieinander liegenden Stationen in Europa zur

uk-
zuf

uhren sind. Abgesehen von der Meungenauigkeit kommen die folgenden Ursahen
in Betraht: Zum einen k

onnen l

angenabh

angige Variationen der Shwerewellenaktivit

at
durh Wehselwirkungsprozesse starken Einu auf die lokalen Eigenshaften der Gezeiten
nehmen. Ein weiterer Punkt ist der Einu von l

angenabh

angigen Ozonvariationen, die zu
Variationen im Antrieb der solaren Gezeiten f

uhren. Weiterhin ist das Ausbreitungsver-
halten der station

aren Wellen im kritishen

Ubergangsbereih zwishen Westwind- und
Ostwindzonen in der Mesosph

are und unteren Thermosph

are noh unklar, was f

ur das
Verst

andnis der St

orung im Mesopausenbereih von Bedeutung ist. Hierzu sind weitere
Modellstudien zum Ausbreitungsverhalten und dem Energietransport der Welle erforder-
lih. Aber auh weitere koordinierte Mekampagnen zwishen den vershiedenen Stationen
tragen zu einer h

oheren Verl

alihkeit der bisherigen Erkenntnisse bei.
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Shlubetrahtungen
Ozonabbau und CO
2
-Anstieg haben Einu auf die langfristige Entwiklung des Klimas
der Erde. W

ahrend in der Troposph

are die Erw

armung durh die erh

ohte R

ukstreu-
ung der IR-Strahlung dominiert (Treibhauseekt) ist CO
2
in der mittleren Atmosph

are
haupts

ahlih f

ur die IR-Abk

uhlung verantwortlih. Ozon hingegen bestimmt durh seine
starken Absorptionen im UV-Bereih die Erw

armung der Stratosph

are und Mesosph

are.
Da der

uberwiegende Teil des Ozons der Erdatmosph

are in der Stratosph

are konzentriert
ist ("Ozonshiht") wirkt sih auh der Ozontrend auf die Temperatur und Windverh

alt-
nisse in der mittleren Atmosph

are aus.
Zur Untersuhung der Auswirkungen des CO
2
-Anstiegs und O
3
-Abbaus wurden eine Rei-
he von Modellsimulationen durhgef

uhrt. Zum einen wurden extrem starke

Anderun-
gen angenommen und die Verdopplung von CO
2
, die Halbierung von O
3
, sowie beides
gekoppelt untersuht. Zus

atzlih wurde zur Untersuhung der Breitenabh

angigkeit der
Ozonabnahme ein Modellexperiment mit einer Halbierung des Ozongehalts an den Po-
len und einer Abnahme um 5% im

aquatorialen Bereih durhgef

uhrt. Zur Untersuhung
des dekadishen Trends der Wind- und Temperaturparameter wurde eine Modellsimula-
tion durhgef

uhrt, die die

Anderungen der CO
2
- und O
3
-Konzentrationen in den letzten
dreiig Jahren approximiert und daraus der dekadishe Trend der Wind- und Temperatur-
parameter abgeleitet. Zum Vergleih mit Langzeitwindmessreihen im Mesopausenbereih
der mittleren Breiten in der Nordhemisph

are und zur Untersuhung der einzelnen Eek-
te des CO
2
-Anstiegs und des O
3
-Abbaus f

ur geringe und starke

Anderungen wurde die
Abh

angigkeit der Windparameter im Mesopausenbereih in 52:5
Æ
N bei einer allm

ahlihen

Anderung der Konstituenten von 5% bis auf 50%, sowohl einzeln, als auh kombiniert un-
tersuht.
Die Modellsimulationen zum CO
2
-Anstieg und O
3
-Abbau haben gezeigt, da zur Un-
tersuhung der langfristigen

Anderungen der Temperatur- und Windparameter in der
mittleren Atmosph

are die Betrahtung des CO
2
-Anstiegs allein unvollst

andig ist. Beide
Eekte

uberlagern sih f

ur geringe

Anderungen linear und in vielen Bereihen

uberwiegt
der Eekt durh den Ozonabbau. Die Modellexperimente zeigen eine Reihe von harak-
teristishen

Anderungen der Temperatur- und Windfelder in der mittleren Atmosph

are,
die bei der Simulation von sehr starken

Anderungen von CO
2
und O
3
zu einer sehr star-
ken atmosph

arishen Antwort f

uhren. Es werden aber auh f

ur den dekadishen Trend
der CO
2
-Zunahme und des O
3
-Abbaus deutlihe Signale erzeugt, die die beobahteten
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Trends in Messungen der letzten Jahrzehnte sowohl bei den Stratosph

arentemperaturen,
als auh bei Windmessungen im Mesopausenbereih best

atigen. Die wesentlihen Ergeb-
nisse der Simulationen sind im folgenden wiedergegeben. F

ur die Experimente mit starken

Anderungen von CO
2
bzw. O
3
sind dies:
- Eine starke Abk

uhlung der mittleren Atmosph

are mit einem Maximum von bis zu
50K in der Stratopause bei gleihzeitiger CO
2
-Verdopplung und O
3
-Halbierung. Die
Ozonabnahme wirkt sih dabei etwa dreimal so stark aus. Bei Ber

uksihtigung der
Breitenabh

angigkeit der Ozonabnahme, mit einer 50%-igen Abnahme an den Polen
und 5% im

aquatorialen Bereih nimmt die durh Ozonabbau bedingte Abk

uhlung
in den niederen Breiten entsprehend ab.
- Die Abk

uhlung wird in allen Modellsimulationen begleitet von einer

Anderung des
meridionalen Temperaturgradienten, der in der Stratosph

are bei der CO
2
-Erh

ohung
verst

arkend wirkt und bei O
3
-Abnahme abshw

ahend. Der Eekt durh die O
3
-
Abnahme

uberwiegt jedoh im gekoppelten Modellexperiment und f

uhrt zur Ab-
nahme der stratosph

arishen/mesosph

arishen Jets, in der Sommerhemisph

are um
a. 50% auf maximal 20m=s. Bei Ber

uksihtigung der Breitenabh

angigkeit des
Ozonabbaus kommt es zu einer Umkehr des meridionalen Temperaturgradienten
in den hohen Breiten der Sommerhemisph

are. Der mesosph

arishe Ostwindjet wird
zerst

ort und es entsteht ein Gebiet in dem Westwind vorherrsht.
Auh im Mesopausenbereih f

uhrt insbesondere der Ozonabbau zur Aufhebung des
meridionalen Temperaturgradienten. Die kalte polare Sommermesopause wird im
Gegensatz zu den anderen Bereihen niht weiter abgek

uhlt. Die Windumkehr des
Zonalwindes in diesem Bereih, die durh brehende Shwerewellen in der Region
verursaht wird, wird durh die ge

anderten Ausbreitungsbedingungen f

ur Shwe-
rewellen in den ver

anderten Mesosph

arenjets in der Sommerhemisph

are leiht ab-
geshw

aht. In der Winterhemisph

are bleibt der Westwindjet noh stark genug um
eektiv ostw

arts wandernde Shwerewellen in der vertikalen Ausbreitung zu blokie-
ren und die Windumkehr verst

arkt sih, da durh den abgeshw

ahten Westwindjet
der f

ur die Umkehr des Zonalwindes n

otig Impuls

ubertrag abnimmt.
- Die halbt

agige solare Gezeitenamplitude, die beim Zonalwind im ungest

orten Fall
in der unteren Thermosph

are in 100 km H

ohe bis zu 60m=s betr

agt, wird sehr
stark durh die CO
2
-Erh

ohung und O
3
-Abnahme ged

ampft. Es zeigt sih, da so-
wohl die Abk

uhlung der Atmosph

are eine d

ampfende Wirkung hat, als auh die
Abnahme des Ozons, dessen Erw

armung die Hauptanregungsquelle darstellt. Die
O
3
-Halbierung wirkt sih demzufolge deutlih st

arker aus, da dadurh beide Ef-
fekte zum tragen kommen. Die Abshw

ahung der halbt

agigen Gezeiten f

uhrt im
1=2 O
3
-Experiment zur Erw

armung der unteren Thermosph

are, da die dynamishe
Abk

uhlung beim Gezeitenbrehen abnimmt. Die CO
2
-Zunahme wirkt sih hinge-
gen in der unteren Thermosph

are sehr stark abk

uhlend aus, da die Abk

uhlungsrate
durh Stodeaktivierung im NLTE-Bereih zur CO
2
-Konzentration proportional ist.
Diese Abk

uhlung

uberwiegt im kombinierten Modellexperiment.
Die Abk

uhlung der einzelnen Atmosph

arenshihten in der unteren Thermosph

are
zeigt sih bei der Darstellung der Ergebnisse in logarithmishen Drukkoordina-
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ten, wie sie im Modell verwendet werden. In geometrishen Koordinaten wird die
Abk

uhlung der einzelnen Atmosph

arenshihten durh das Zusammensaken der
Atmosph

are, das damit verbunden ist, und dem Absinken der w

armeren Thermo-
sph

are,

uberdekt.
In den Modellexperimenten mit geringer

Anderung von CO
2
und O
3
, die zur Absh

atzung
des dekadishen Trends durhgef

uhrt wurden, ergeben sih die folgenden wesentlihen
Ergebnisse:
- Der Temperaturtrend in der unteren Stratosph

are verst

arkt sih durh die O
3
-
Abnahme gegen

uber dem CO
2
-bedingten Temperaturtrend von  0:3K=dek auf
 0:7K=dek und in der Stratopause von  0:7K=dek auf  1:7K=dek in den mittle-
ren Breiten der Sommerhemisph

are. Damit kann das bisherige Dezit der Abk

uhlung
in den Trenduntersuhungen mit mehanistishen Modellen gegen

uber den Messun-
gen in der aktuellen gekoppelten Modellsimulation auf die

Anderungen der Strah-
lungsbedingungen zur

ukgef

uhrt werden. Der mittlere Ostwind reduziert sih in der
Region um etwa 3m=s=dek.
- Die halbt

agige solare Gezeitenamplitude nimmt im dekadishen Trend im Modell
nur geringf

ugig ab. Langzeitbeobahtungen des Windes im Mesopausenbereih deu-
ten auf einen wesentlih st

arkeren Trend hin. Diese sind jedoh in den einzelnen
F

allen, wie die Modelluntersuhung, mit Unsiherheiten behaftet, so da nur der
generelle Trend gesihert ist. Zur quantitativen Bestimmung sind weitere zuk

unf-
tige Untersuhungen erforderlih. Sowohl eine Weiterentwiklung der Modelle, als
auh l

angere Zeitreihen der lokal gebundenen Messungen, und der Medaten mit
globaler Abdekung durh Satellitenbeobahtungen werden hier zu einer genaueren
Kenntnis beitragen.
In einem einem Modellexperiment zur zonalen Variabilit

at wurde der Einu des winter-
lihen Polarwirbels in der n

ordlihen Stratosph

are auf das zonale Windfeld in der oberen
Mesosph

are untersuht.
- Es hat sih gezeigt, da die St

orung durh station

are transiente Wellen, die im
Modell am Unterrand angeregt werden, und in der Stratosph

are mit den beobah-
teten Geopotentialst

orungen

ubereinstimmen, die beobahteten l

angenabh

angigen
Variationen des Zonalwindes und des halbt

agigen Gezeitenwindes in der oberen Me-
sosph

are erkl

aren k

onnen.
Mit diesem Beispiel wird auh exemplarish die Bedeutung der Prozesse in den un-
teren Atmosph

arenshihten f

ur die obere Atmosph

are hervorgehoben. Die Kopp-
lung der vershiedenen Stokwerke durh dynamishe Prozesse bedingt, da eine
vollst

andige Betrahtung der Atmosph

are die internen Wehselwirkungen ber

uk-
sihtigt. Gerade bei der Detektion von troposph

arishen oder stratosph

arishen
St

orungen bietet die obere Mesosph

are und untere Thermosph

are wegen der hohen
Signalst

arke ein groes Potential, das bislang noh weitgehend unerforsht ist. Auh
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wenn der Einu von "oben nah unten" deutlih shw

aher ausf

allt, so k

onnen
doh St

orungen in den oberen Atmosph

arenshihten, unter geeigneten Bedingun-
gen, zu groen Auswirkungen in den unteren f

uhren. Dies zeigt z.B. der Abbau
der Ozonshiht und der Einu auf die Biosph

are, oder das Zusammenbrehen des
Polarwirbels bei den sogenannten "major stratwarms" durh die Ausbreitung von
planetaren Wellen in der Stratosph

are.
Die Modellierung der mittleren Atmosph

are ist bislang die einzige M

oglihkeit atmo-
sph

arishe Prozesse und langfristige globale

Anderungen z.B. durh den CO
2
-Anstieg
und den Ozonabbau in allen H

ohen und Breiten zu studieren. Eine globale Abdekung
von Messungen in der mittleren Atmosph

are ist nur durh Beobahtungen von Satelliten
m

oglih. Das Netz wird zwar in Zukunft weiter ausgebaut, bislang reihen die Zeitreihen
jedoh erst

uber maximal 10 Jahre (UARS). Die Fernerkundungsverfahren sind jedoh
niht als Konkurrenz zu den Modellen zu verstehen, vielmehr werden sih beide Kom-
ponenten,

ahnlih der Wettervorhersage, in zunehmendem Mae erg

anzen. Die st

andige
Weiterentwiklung der numerishen Modelle ist also erforderlih um niht nur prinzipielle
Fragestellungen zu l

osen, sondern auh genauere quantitative Aussagen zu liefern und f

ur
zuk

unftige Entwiklung wie der Datenassimilation ger

ustet zu sein.
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